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Re´sume´
L’isthme de Panama se situe en bordure sud-ouest de la plaque Cara¨ıbe, a` la jonction de trois
plaques lithosphe´riques : les plaques Ame´rique du Sud, Nazca et Cocos. Cet isthme est essentiel-
lement constitue´ d’un arc volcanique formant l’Ame´rique Centrale. Deux arcs se distinguent : un
premier d’aˆge Campanien supe´rieur-Eoce`ne moyen, et un second actif depuis l’Oligoce`ne. Leurs
pre´sences refle`tent une histoire de convergence, en subduction, de la plaque Farallon, aujourd’hui
disparue, puis plus re´cemment de la plaque Cocos. L’e´ve´nement majeur de cette re´gion est sans
nul doute la collision de l’Ame´rique Centrale avec l’Ame´rique du Sud. L’aˆge de cette accre´tion
varie entre 12 et 25 Ma. La surrection, a` partir de 15 Ma, est une des conse´quences de cette
collision arc-continent. Ces terres e´merge´es facilitent le passage d’espe`ces animales entre les deux
Ame´riques, mais bloquent e´galement la circulation oce´anique entre l’oce´an Atlantique et l’oce´an
Pacifique, impactant de manie`re globale le Climat. L’objectif de ma the`se est de documenter fi-
nement les de´formations avant, pendant et apre`s le processus d’accre´tion continentale. Mon but
est de mieux comprendre comment un arc volcanique s’accre`te sur une marge continentale pour
reconstruire l’histoire ge´odynamique de cette re´gion du Cre´tace´ supe´rieur (∼70 Ma) jusqu’a` nos
jours. Je me suis focalise´e sur la re´gion est du Panama, au plus proche de la zone de collision,
re´gion encore peu e´tudie´e. Pour mener a` bien cet objectif, ma the`se combine : (1) une e´tude se´di-
mentologique apportant de nouvelles datations pale´ontologiques, (2) une e´tude structurale avec de
nouvelles coupes ge´ologiques et une carte structurale a` partir de donne´es spatiales, ge´ophysiques, et
de terrain, (3) une e´tude thermochronologique basse tempe´rature pour contraindre les mouvements
verticaux, et (4) une e´tude interpre´tative de sismique re´flexion pour contraindre l’influence de la
tectonique dans la migration des masses se´dimentaires. Mes re´sultats sont pre´sente´s sous la forme
d’une reconstitution ge´odynamique de la re´gion. L’accre´tion d’un arc volcanique sur une marge
continentale de´pend des contraintes aux frontie`res de plaques et de la morphologie de la zone.
Chaque cas est unique. Cependant, mes re´sultats montrent qu’une accre´tion oblique implique un
re´ajustement des contraintes aux frontie`res, un arreˆt du volcanisme, des fractures profondes de la
crouˆte oce´anique de l’arc, des rotations de blocs en re´gime transtensif. Ces e´ve´nements ge´ologiques
et tectoniques expliquent une accre´tion progressive en fermeture e´clair. Je propose ainsi une ac-
cre´tion progressive de l’Ame´rique Centrale sur l’Ame´rique du Sud, s’initiant au sud dans la re´gion
d’Istmina a` l’Eoce`ne moyen-supe´rieur (40 et 37 Ma). Jusqu’au Mioce`ne moyen, la plaque Cara¨ıbe,
pie´ge´e entre l’arc volcanique et la marge continentale sud Ame´ricaine, disparaˆıt sous l’Ame´rique
du Sud. Au Mioce`ne moyen (∼15 Ma), l’accre´tion de l’arc dans la partie colombienne se termine.
Dans l’isthme de Panama, la convergence vers le continent se poursuit, mais le syste`me s’inverse.
Une nouvelle subduction s’initie ou` la plaque Cara¨ıbe subducte sous l’isthme. Je montre e´galement
que les de´formations compressives engendre´es par l’accre´tion controˆlent la migration des masses
se´dimentaires et permettent la surrection progressive de l’isthme cre´ant le pont inter-Ame´riques.
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Abstract
The Panama Isthmus is located on the southwestern boundary of the Caribbean plate, at the
junction of the South American, Nazca and Cocos plates. The isthmus is mainly an island arc for-
ming Central America. Two distinct volcanic arcs appear : the first one during the Late Campanian
to Middle Eocene, and the second one from Oligocene to today. It formed by the convergence and
the subduction of the Farallon plate, then more recently, by the subduction of the Cocos plate.
The major tectonic event in this region is attributed to the accretion of Central America with
South America. However, the initiation of accretion varies between 12 and 25 Ma. The uplift and
emergence of the land since 15 Ma is the consequence of this arc-continent collision. The emergence
of the Panama Isthmus creates the Great American Biotic Interchange (GABI) and also separates
Pacific-Atlantic waters, interpreted as the trigger for major climatic changes. The aim of my the-
sis is to document precisely the deformation before, during and after the accretionary continental
process. The main purpose is to better understand how a volcanic arc collides against a continental
margin in order to reconstruct the tectonic history of this region since the Late Cretaceous (∼70
Ma). I focused my research on the eastern part of Panama, the least explored territory of the
country and close to the accretionary area. My thesis combines : (1) a sedimentological study with
my new paleontologic data, (2) a structural study with new geological cross-sections and structural
map from my spatial, geophysical and field work data, (3) a low temperature thermochronological
study to constrain the vertical motions, and (4) an interpretative seismic study to constrain the
influence of the tectonics on the sedimentary migration. My main findings are presented in the form
of a geodynamical reconstruction of this region. The arc-continent collision depends on the plate
boundary constraints and the morphology of the area. Each case is unique, however my results
show an oblique accretion. This involves a readjustment of boundary constraints, the end of arc
volcanism, deep fault zones in the oceanic crust of the arc, and block rotations in a transtensive
regime. These geological and tectonic events explain a progressive accretion as a ”zipper”. Thus,
this thesis proposes the initiation of progressive arc-continent collision during the end of Middle
Eocene (40-37 Ma). The Caribbean plate, trapped between the arc and the continent, progressively
disappeared beneath the South American continent. During middle Miocene (∼15 Ma), the Colom-
bian part of Central America was accreted and the convergence of Panama toward the continent
progressed and produced a new subduction zone whereby the Caribbean plate subducted beneath
the Panama Isthmus. Compressive deformations, caused by the collision, still actively control the
migration of sedimentary masses, allowing the progressive emergence of the isthmus and forming
the inter-American land bridge.

Table des matie`res
Table des matie`res ix
Introduction ge´ne´rale 1
1 Contexte ge´odynamique et cadre ge´ologique de l’e´tude 7
1.1 Introduction . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 7
1.2 La plaque Cara¨ıbe : origine et formation controverse´es . . . . . . . . . . . . . . . . 7
1.3 L’Ame´rique centrale, bordure occidentale de la plaque Cara¨ıbe . . . . . . . . . . . 15
1.4 Pre´sentation ge´ne´rale des blocs Chorotega et Choco´ . . . . . . . . . . . . . . . . . 18
1.5 Ge´ologie et stratigraphie succinctes de la bordure occidentale de la plaque Cara¨ıbe 20
1.5.1 L’ouest Panama : bloc Chorotega . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 20
1.5.2 Le Panama central : frontie`re entre les blocs Choco´ et Chorotega . . . . . . 23
1.5.3 L’est du Panama : bloc Choco´ . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 27
1.6 L’e´ve`nement tectonique majeur de la re´gion : la collision Arc-Continent . . . . . . 30
1.7 Proble´matiques souleve´es par l’e´tude bibliographique . . . . . . . . . . . . . . . . . 31
2 Stratigraphie de l’est Panama, bloc Choco´ paname´en 33
2.1 Introduction . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 33
2.2 Techniques employe´es et re´sultats . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 34
2.2.1 Techniques de datation . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 34
2.2.2 Re´sultats des datations . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 34
2.3 Unite´s magmatiques et se´dimentaires du Cre´tace´ supe´rieur a` l’Eoce`ne moyen : le
Complexe de San Blas . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 42
2.3.1 Le soubassement paname´en . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 43
2.3.2 Le proto-arc volcanique . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 43
2.3.3 L’arc volcanique . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 46
2.4 Unite´s se´dimentaires de l’E´oce`ne Moyen a` l’Oligoce`ne supe´rieur . . . . . . . . . . . 48
2.4.1 La Formation Darien . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 48
2.4.2 La Formation Porcona . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 49
2.4.3 Les Formations observe´es dans la re´gion du Canal de Panama . . . . . . . . 51
TABLE DES MATIE`RES
2.4.3.1 La Formation Gatuncillo . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 51
2.4.3.2 La Formation Bas Obispo . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 51
2.5 L’activite´ magmatique de l’Oligoce`ne au Mioce`ne . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 53
2.6 Les unite´s se´dimentaires du Mioce`ne infe´rieur . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 56
2.6.1 La Formation Clarita . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 56
2.6.2 La Formation Las Cascadas . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 57
2.6.3 La Formation La Culebra . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 58
2.6.4 La Formation Cucaracha . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 58
2.7 La couverture se´dimentaire du Mioce`ne moyen a` supe´rieur . . . . . . . . . . . . . . 60
2.7.1 Les Formations Gatun et Chagres du bassin Canal de Panama . . . . . . . 60
2.7.2 Les Formations des bassins de Chucunaque-Tuira, et Sambu : Sabana Beds 62
2.7.2.1 La Formation Tapaliza . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 62
2.7.2.2 La Formation Tuira . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 62
2.7.2.3 La Formation Chucunaque . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 63
2.8 Re´sume´ et conclusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 65
3 De´formations et structures des blocs Choco´ et Chorotega 69
3.1 Introduction . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 69
3.2 Les donne´es utilise´es . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 70
3.2.1 Donne´es de terrain . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 70
3.2.2 Les images spatiales a` capteurs passifs : ASTER, Landsat7 ETM+, images
issues de Google Earth . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 71
3.2.3 Les images spatiales a` capteurs actifs : SRTM, ERS2 . . . . . . . . . . . . . 72
3.2.4 Donne´es ge´ophysiques . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 76
3.3 Me´thodologie d’interpre´tation des formations ge´ologiques . . . . . . . . . . . . . . 76
3.4 Re´gime de de´formations successif et structures associe´es . . . . . . . . . . . . . . . 80
3.4.1 De´formations extensives le long de la marge nord du bloc Choco´ . . . . . . 84
3.4.2 De´formations transpressives re´centes dans le bloc Choco´ au Panama . . . . 88
3.4.3 De´formations compressives du Mioce`ne moyen-supe´rieur . . . . . . . . . . . 93
3.4.4 Transtension et formation des bassins . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 97
3.4.4.1 De la pe´ninsule d’Azuero au golfe de Panama . . . . . . . . . . . . 97
3.4.4.2 Dans la re´gion du Canal de Panama . . . . . . . . . . . . . . . . . 100
3.4.4.3 Les bassins de Chucunaque-Tuira et de Sambu . . . . . . . . . . . 107
3.4.5 De´formations ante´-Eoce`ne moyen . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 111
3.5 Synthe`se des e´ve`nements tectoniques identifie´s . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 115
3.6 Discussion et conclusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 116
4 Apports des analyses thermochronologiques par traces de fission sur apatites 119
4.1 Introduction . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 119
x
TABLE DES MATIE`RES
4.2 De la me´thodologie a` l’expe´rimental . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 120
4.2.1 De l’observation a` la naissance d’une me´thode . . . . . . . . . . . . . . . . 120
4.2.2 Fission et traces de fission . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 121
4.2.3 Pre´paration des e´chantillons et technique du de´tecteur externe . . . . . . . 122
4.2.4 Distributions des longueurs confine´es . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 123
4.2.5 L’e´quation de´rivant de la technique du de´tecteur externe . . . . . . . . . . . 125
4.2.6 Moyens expe´rimentaux mis en œuvre pour la de´termination de l’e´quation d’aˆge127
4.2.6.1 De´termination de la Fluence . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 128
4.2.6.2 De´termination de Zeta . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 128
4.2.6.3 De´termination de la densite´ de traces spontane´es et induites . . . 128
4.2.6.4 De´termination de la densite´ de traces confine´es horizontales . . . . 129
4.2.7 Signification ge´ologique des re´sultats traces de fission sur apatites . . . . . . 129
4.3 Phe´nome`nes de surrection de la bordure sud-ouest de la plaque Cara¨ıbe . . . . . . 132
4.3.1 Contexte ge´ologique des trois zones d’e´tudes . . . . . . . . . . . . . . . . . 133
4.3.2 Echantillonnage . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 138
4.3.3 Re´sultats des datations AFT . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 138
4.3.3.1 Re´sultats Panama : le massif de Maje´ . . . . . . . . . . . . . . . . 142
4.3.3.2 Re´sultats Colombie : la Sierra Nevada de Santa Marta . . . . . . . 143
4.3.3.3 Re´sultats Colombie : la pe´ninsule de la Guajira . . . . . . . . . . . 144
4.3.4 Interpre´tation et discussion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 146
4.4 Conclusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 148
5 Formation et structure du prisme Nord Panama (NPDB) 151
5.1 Introduction . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 151
5.2 Pre´sentation du prisme d’accre´tion Nord Panama : NPDB . . . . . . . . . . . . . . 152
5.3 Donne´es utilise´es . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 157
5.4 A new insight to the accretion of the Central America on to South America conti-
nent : a role of tectonic uplift . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 159
5.4.1 Pre´sentation de l’article . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 159
5.4.2 Abstract . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 159
5.4.3 Introduction . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 160
5.4.4 Tectonic and Geologic context . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 161
5.4.5 Results . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 165
5.4.5.1 The Uraba Basin . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 165
5.4.5.2 The North Panama Deformed Belt (NPDB) . . . . . . . . . . . . 165
5.4.5.3 The Choco´ block . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 170
5.4.6 Discussion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 171
5.4.6.1 The accretion of the Choco´ block . . . . . . . . . . . . . . . . . . 171
xi
5.4.6.2 The break-up of the Choco´ Block and the initiation of a new sub-
duction zone . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 173
5.4.7 Conclusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 174
5.5 Apport se´dimentaire progressif dans la NPDB de se´diments en provenance de l’Ame´-
rique du Sud . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 175
5.6 Conclusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 180
6 Reconstruction ge´odynamique de la re´gion sud-ouest Cara¨ıbe 183
6.1 Introduction . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 183
6.2 Le soubassement de l’arc volcanique : la plaque Cara¨ıbe . . . . . . . . . . . . . . . 184
6.3 La subduction de la plaque Farallon sous la plaque Cara¨ıbe (Campanien-Eoce`ne
moyen) . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 187
6.4 Interpre´tation des e´ve´nements tectoniques entre l’Eoce`ne moyen et l’Oligoce`ne su-
pe´rieur . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 189
6.4.1 Regard porte´ vers l’est : la plaque Farallon . . . . . . . . . . . . . . . . . . 190
6.4.2 Regard porte´ vers l’ouest : les plaques Cara¨ıbe et Ame´rique du Sud . . . . 193
6.4.3 Subsidence et se´dimentation dans les bassins (Oligoce`ne) . . . . . . . . . . 194
6.5 Les e´ve´nements tectoniques de l’Oligoce`ne supe´rieur au Mioce`ne infe´rieur . . . . . 197
6.6 Les e´ve´nements tectoniques du Mioce`ne moyen a` l’Actuel . . . . . . . . . . . . . . 198
6.7 Conclusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 201
Conclusions ge´ne´rales et perspectives 203
Bibliographie 207
Annexe A : Article de synthe`se 227
Annexe B : Planches micropale´ontologiques 261
Annexe C : Photographies des lames minces 267
Introduction ge´ne´rale
La ge´ologie n’est pas la simple e´tude descriptive d’une roche a` travers une loupe sur le terrain
ou derrie`re un microscope en laboratoire. Elle vous emme`ne a` travers le monde, pour de´couvrir,
pour comprendre, pourquoi cette roche est pre´sente a` cet endroit et nulle par ailleurs. Graˆce a`
elle, vous regardez un paysage sous un nouvel angle. Elle permet d’expliquer pourquoi et comment
se forme une montagne, un oce´an, une plaine. A travers ce regard, la ge´ologie vous transporte a`
travers les aˆges, a` travers l’histoire de la Terre. C’est dans ce contexte que j’aimerais vous faire
partager mes travaux sur l’histoire ge´ologique du Panama.
La Collision Arc-Continent
La subduction est un processus associe´ a` la disparition de la lithosphe`re oce´anique dans le man-
teau. Ce processus est lie´ a` la convergence entre deux plaques lithosphe´riques oce´aniques ou une
plaque oce´anique et continentale. L’arrive´e dans la zone de subduction d’une anomalie topogra-
phique ou structurale, pre´sente sur la plaque oce´anique en subduction (provinces igne´es, volcans,
dorsales), influencera largement l’e´tat des contraintes de la plaque supe´rieure voire modifiera la
frontie`re de plaques elle-meˆme.
En prenant le cas de l’arrive´e d’une marge continentale passive dans une zone de subduction
oce´an-oce´an, il se produira un arreˆt progressif de la subduction, et l’obduction (chevauchement)
de l’arc volcanique sur la marge continentale. Maintenant, en prenant le cas d’un arc volcanique
intra-oce´anique arrivant dans une zone de subduction oce´an-continent, deux solutions s’offrent a`
lui : soit l’arc subducte entraine´ par la plaque oce´anique qui s’enfonce dans le manteau, soit il vient
s’accre´ter le long de la marge continentale.
Ce processus tectonique d’accre´tion d’arc contre un continent est appele´ e´galement collision
Arc-Continent. Il s’agit d’un processus tectonique complexe encore mal connu mais correspond a`
l’un des processus les plus importants de croissance des crouˆtes continentales et de la formation
de certains grands oroge`nes.
C’est ainsi qu’il n’est pas rare de retrouver des nappes ophiolitiques d’origine oce´anique, voire
des arcs volcaniques oce´aniques entiers, reposants sur la crouˆte continentale ou accre´te´s contre la
crouˆte continentale. De nombreux exemples a` la surface du globe te´moignent de ce phe´nome`ne
passe´ au niveau des chaˆınes Himalayenne, Alpine, la Cordille`re des Andes...
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A l’heure actuelle, des cas de collision Arc-Continent en cours, sont visibles essentiellement dans
l’Asie du Sud-Est : dans la re´gion de Ta¨ıwan, dans la re´gion de Banda-Timor et de la Nouvelle
Guine´e (Fig. 1)(Malavieille et al., 2002; Huang et al., 1997, 2000, 2006; Abers et McCaffrey, 1994;
Abbott et al., 1994; Bowin et al., 1980; Harris et al., 2009; Brown, 2011).
Figure 1 – Carte du globe montrant deux re´gions dont le processus collision arc-continent est
actif (1 : Ta¨ıwan et 2 : Mer de Banda et re´gion de Papouasie Nouvelle Guine´e) ainsi que la re´gion
Panama-Colombie, dont le processus collision arc-continent (3) est re´cent. Carte topographique et
mondiale issue de http://www.nasa.gov/.
De nombreux facteurs controˆlent l’accre´tion ou la subduction de l’arc comme la cine´matique des
plaques environnantes (vitesse et orientation de la convergence), l’e´paisseur, la nature, et l’aˆge de la
crouˆte entrant dans la zone de subduction, et la ge´ome´trie de la marge continentale active (Cloos,
1993). Dans chaque cas re´el, les de´formations de la marge continentale et de l’arc volcanique
engendrent une ge´ome´trie structurale particulie`re de la re´gion. En fonction des contraintes aux
frontie`res, les de´formations provoque´es par cette collision peuvent eˆtre compressives, extensives
et/ou de´crochantes a` la fois sur la marge continentale et l’arc volcanique.
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Figure 2 – Sche´ma simplifie´ d’une zone de double subduction. Qu’adviendra-t-il de l’arc volcanique
intra-oce´anique quand il rencontrera la marge continentale active ?
Dans le cas initial d’une collision Arc-Continent oblique (Fig. 2), quelles seront les de´formations
de l’arc volcanique quand il rencontrera la marge continentale active ? Comment va t’il s’accre´ter ?
Quelle sera sa ge´ome´trie au cours du temps ?
A partir de nombreuses e´tudes de cas re´els et de mode´lisations nume´riques et analogiques
(Brown, 2011; Lu et Malavieille, 1994; Chemenda et al., 2001), il n’est pas rare de rencontrer un
phe´nome`ne d’extrusion ou d’e´chappement de l’arc volcanique. La zone de suture de la marge ac-
tive continentale peut accommoder une composante de´crochante non ne´gligeable. L’arc volcanique,
repre´sente alors un bloc tectonique rigide, qui a tendance a` s’e´chapper vers une zone ”libre”, de
faibles contraintes. Dans cette zone ”libre”, la formation d’un orocline (chaˆıne incurve´e) peut se
former.
La formation d’un orocline n’est pas restreinte a` un phe´nome`ne d’extrusion, mais s’observe dans
de nombreux cas re´els, tous ayant une forme originale, dans un contexte tectonique qui leur est
propre (la Chaine Alpine, l’orocline bolivien, l’arc des petites Antilles, l’isthme de Panama...). Les
contraintes aux frontie`res sont des e´le´ments essentiels a` prendre en compte lors de la formation de
ces chaines incurve´es (Pastor-Gala´n et al., 2011; Gutierrez-Alonso et al., 2008).
Lors de la formation de l’orocline, des de´formations extensives a` l’arrie`re de l’arc, et des rotations
de blocs tre`s rapides ont e´te´ remarque´es : exemple en Papouasie Nouvelle Guine´e, lors de la col-
lision du bloc Finiste`re sur la plaque Australienne ou encore de Ta¨ıwan (Suppe, 1984; Lu et al.,
1995; Wallace et al., 2009).
Chaque cas est unique, et il convient de bien connaˆıtre la ge´ologie re´gionale pour connaˆıtre
les phe´nome`nes passe´s et comprendre la ge´ome´trie actuelle. Il sera ainsi plus aise´ de retrouver la
morphologie et la structure initiales pour reconstruire une histoire ge´odynamique en contexte de
collision.
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Re´gion d’e´tude : Le Panama
Le Panama se situe sur la bordure occidentale sud de la plaque Cara¨ıbe, appele´e e´galement
l’Ame´rique Centrale (Fig. 3). La nature et l’origine de la plaque Cara¨ıbe restent encore a` l’heure
actuelle en de´bat mais cette plaque semblerait eˆtre constitue´e largement d’une province igne´e large
(LIP) cre´e´e par un ou plusieurs points chauds, comme celui des Galapagos, a` la fin du Cre´tace´
(Hoernle et al., 2004, 2002; Revillon et al., 2000b,a, 2002; Lapierre et al., 2000; Mauffret et al.,
2001) (Fig. 3). Ce ou ces points chauds se mettent en place, soit sur une crouˆte oce´anique plus
vieille, soit une crouˆte continentale amincie, ou soit a` l’origine meˆme de la plaque Cara¨ıbe dans un
contexte de divergence.
Deux blocs tectoniques, Choco´ et Chorotega, conside´re´s d’origine Cara¨ıbe, comportant un arc vol-
Figure 3 – Localisation de la zone d’e´tude par rapport aux diffe´rentes plaques lithosphe´riques en
interaction dans la re´gion.
canique (la Cordille`re Centrale), constituent la re´gion paname´enne. Ces deux blocs se confrontent
aujourd’hui aux mouvements des plaques Cocos, Nazca et Ame´rique du Sud, cre´ant ainsi des fron-
tie`res de plaques de nature multiple et une ge´ome´trie complexe (Fig. 3). Cette re´gion restreinte
donne l’occasion exceptionnelle d’observer les trois types de frontie`res de plaques en interaction.
Cependant, l’e´ve´nement le plus marquant de cette re´gion est sans nul doute, la collision de la
Cordille`re Centrale sur la marge ”continentalise´e” de l’Ame´rique du Sud.
Cette accre´tion produit de nombreuses de´formations a` l’origine de la surrection de cette re´gion.
La surrection a de nombreux impacts a` l’e´chelle plane´taire. La fermeture des deux oce´ans (Atlan-
tique et Pacifique) par des terres e´merge´es, engendre : l’e´change des faunes et flores entre les deux
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Ame´riques et l’e´volution des circulations oce´aniques qui influencent le climat. Il est inte´ressant de
noter que l’e´mergence des terres paname´ennes au Plioce`ne (entre 3.1 et 2.5 Ma) serait a` l’origine de
l’augmentation des glaciations de l’he´misphe`re Nord par une modification du Gulf Stream (Haug
et Tiedemann, 1998).
L’aˆge de la surrection est contrainte entre 7 et 3.5 Ma (Keigwin, 1978; Duque-Caro, 1990a; Coates
et al., 1992; Collins et al., 1996b; Kameo et Sato, 2000; Beu, 2001; Newkirk et Martin, 2009), mais
les re´centes e´tudes pale´ontologiques montrent une premie`re surrection plus ancienne estime´e vers
10 Ma (Weigt et al., 2005; Cody et al., 2010). La collision, du point de vue ge´odynamique, est
moins bien contrainte en temps et varie entre 25 et 12 Ma en fonction des auteurs. La cause de ces
variations temporelles est due aux me´thodes d’investigations propres a` chaque auteur mais aussi
a` un manque de donne´es, lie´ aux difficulte´s d’acce`s sur le terrain.
Cadre, objectifs, et architecture de la the`se
Le projet GRI-CAR (Groupement Recherche et Industrie - CARa¨ıbe), finance´ par TOTAL SA,
a e´te´ cre´e dans le but d’apporter des indices ge´ologiques nouveaux pour mieux comprendre l’e´vo-
lution des frontie`res sud de la plaque Cara¨ıbe et son interaction avec la plaque Ame´rique du Sud.
Retracer l’histoire ge´odynamique de cette re´gion a des enjeux tant sur le plan humain, ame´liorer
l’e´valuation des risques naturels, que sur le plan e´conomique, mieux contraindre les environnements
de de´poˆts se´dimentaires pour mieux cibler l’exploration de nouvelles ressources e´nerge´tiques.
Trois zones re´gionales dans le projet ont e´te´ cible´es : le Ve´ne´zuela, e´tudie´ par Tiphaine Zitter et
plusieurs collaborateurs, la Colombie, par Thomas Maurin et plusieurs collaborateurs, et le Pa-
nama, pre´sente´ dans ce manuscrit.
Les questions relatives a` l’isthme paname´en qui re´gissent cette the`se, sont :
1. Quelle est la nature et l’aˆge de la crouˆte, du socle a` la couverture se´dimentaire ?
2. Comment se de´forme l’isthme et quelles sont les structures associe´es ? Peut-on faire ressortir
des re´gimes tectoniques de de´formation, contraints dans le temps et l’espace ?
3. Peut-on quantifier et dater les mouvements verticaux relatifs a` la surrection de l’isthme ?
4. Comment la collision Arc-Continent impacte la crouˆte de l’arc volcanique ?
En re´pondant a` ces questions, il sera ainsi possible de mieux comprendre cette actuelle ge´ome´-
trie tectonique si particulie`re de la re´gion, pour ainsi proposer un mode`le ge´odynamique cohe´rent
de la re´gion. L’objectif ge´ne´ral de ma the`se est de mieux appre´hender le processus de collision
Arc-Continent contraint dans le temps et l’espace en utilisant une approche pluridisciplinaire dans
un cas re´el.
Afin de mener a` bien cette investigation, de multiples collaborations avec le Smithsonian Tro-
pical Research Institute, l’Universite´ de Panama, l’Universite´ de Lausanne, Isterre a` Grenoble et
Carla Muller, ont e´te´ ne´cessaires pour obtenir une approche pluridisciplinaire. J’ai re´alise´ plusieurs
missions de terrain dans l’est du Panama durant ma the`se afin de re´colter des observations, des
e´chantillons, et des mesures structurales. Les e´chantillons se´dimentaires ont e´te´ date´s par la re-
connaissance des fossiles existants. J’ai re´alise´ des datations thermochronologiques applique´es aux
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e´chantillons magmatiques les plus prometteurs. Les observations et mesures ge´ologiques sont in-
corpore´es dans une analyse structurale alliant une e´tude spatiale a` plus grande e´chelle. La mise
a` disposition par TOTAL S.A., de profils de sismique re´flexion a permis une interpre´tation en
profondeur des structures ge´ologiques.
Mon manuscrit s’organise de la manie`re suivante :
• Chapitre 1, le contexte ge´odynamique et cadre ge´ologique de la re´gion comportant une des-
cription de la plaque Cara¨ıbe, de sa bordure occidentale, puis de l’isthme paname´en. Des
questions plus spe´cifiques souleve´es par l’e´tude bibliographique apparaissent ;
• Chapitre 2, les re´sultats de l’e´tude stratigraphique, comprenant les re´sultats des datations
sur roches se´dimentaires et la description des unite´s stratigraphiques observe´es ;
• Chapitre 3, les re´sultats de l’e´tude structurale, a` partir des nouvelles donne´es de terrain,
d’imagerie spatiale, et de profils sismiques, et leur interpre´tation en terme de re´gimes tecto-
niques ;
• Chapitre 4, les re´sultats de l’e´tude thermochronologique par traces de fission sur apatites et
l’interpre´tation des mouvements verticaux ;
• Chapitre 5, les re´sultats de l’e´tude des lignes sismiques dans la mer des Cara¨ıbes, au niveau
du prisme Nord Panama ;
• Chapitre 6, une synthe`se des re´sultats reprenant les diffe´rents re´sultats pour les inclure dans
un mode`le ge´odynamique de la bordure occidentale de la plaque Cara¨ıbe.
Je terminerai par la conclusion de ces trois anne´es de the`se et les perspectives propose´es a` la
suite de ce travail.
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Contexte ge´odynamique et cadre
ge´ologique de l’e´tude
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1.1 Introduction
La partie est du Panama, re´gion d’e´tude, constitue l’extre´mite´ orientale de l’isthme inter-
ame´ricain, en contact avec le continent sud-ame´ricain. Je situe cette re´gion tout d’abord dans son
contexte tectonique ge´ne´ral, c’est-a`-dire comme un e´le´ment appartenant a` la plaque Cara¨ıbe, sur
sa bordure occidentale. Puis, je de´crirai le contexte ge´ologique re´gional : la re´gion paname´enne est
divise´e en deux blocs principaux : Chorotega et Choco´. Mon travail de the`se s’est focalise´ sur le
bloc Choco´, re´gion encore peu e´tudie´e, qui se trouve eˆtre en contact direct avec l’Ame´rique du
Sud.
1.2 La plaque Cara¨ıbe : origine et formation controverse´es
La plaque Cara¨ıbe est constitue´e essentiellement de deux bassins oce´aniques, le bassin de Co-
lombie et le bassin du Ve´ne´zuela, se´pare´s par la Ride de Beata, de quelques bassins secondaires,
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ainsi que de larges bordures de´forme´es, incluant notamment tout le renfoncement nord-ouest du
continent sud-ame´ricain (Fig. 1.1). Elle couvre une superficie d’environ 3 000 000 km2, e´quivalente
a` celle de la Me´diterrane´e. Ses bassins oce´aniques sont caracte´rise´s par l’existence d’un plateau
oce´anique, qui appartient a` la ” grande province magmatique Cara¨ıbe ” (CLIP : Caribbean Large
Igneous Province), sur une superficie d’environ 800 000 km2.
Aujourd’hui, la plaque Cara¨ıbe se dirige vers l’est par rapport aux deux Ame´riques. Ses frontie`res
avec les plaques environnantes sont, par conse´quent, fortement affecte´es par ce mouvement. Au
cours des temps ge´ologiques, la plaque Cara¨ıbe s’est de´place´e modifiant progressivement ses fron-
tie`res, par fragmentations successives de blocs, ou au contraire accre´tion de blocs exotiques.
Figure 1.1 – Carte tectonique simplifie´e, montrant l’interaction et les frontie`res de la plaque Ca-
ra¨ıbe avec les plaques environnantes, modifie´e d’apre`s Pindell et Kennan (2009). PMFZ : Polochic-
Motagua Fault Zone, SCDB : South Caribbean Deformed Belt, NAB : North Andean Block, Chor.
b. : Chorotega block, Ni.R. : Nicaragua Ridge, Be. R. : Beata Ridge, Av. R : Aves Ridge.
Dans sa configuration actuelle, la plaque Cara¨ıbe est borde´e par les plaques Ame´rique du Nord,
Ame´rique du Sud, Cocos et Nazca, dont ses limites sont de´finies par (Fig. 1.1) :
• au nord-ouest, le syste`me de´crochant se´nestre de Polochic-Motagua avec l’Ame´rique du Nord ;
• au nord, la fosse de Cayman e´troite zone d’accre´tion oce´anique enserre´e entre deux syste`mes
de failles se´nestres ;
• au nord-est, une large zone de transpression au sud des Bahamas, produisant l’oroge`ne nord-
Cara¨ıbe ;
• a` l’est, la subduction de la plaque Ame´rique du Nord (Atlantique) sous la plaque Cara¨ıbe et
Ame´rique du Sud, provoquant l’e´mergence de l’arc insulaire des Petites Antilles ;
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• au sud-est, la zone de de´crochement dextre de la zone de failles d’El Pilar, allant du continent
sud ame´ricain jusqu’a` la zone de subduction atlantique ;
• au sud, une zone complexe alliant des de´crochements dextres terre/mer et un prisme d’ac-
cre´tion, le prisme Sud Cara¨ıbe (SCDB) ;
• au sud-ouest, un de´crochement se´nestre entre les plaques Nazca et Cara¨ıbe au sud du Pa-
nama ;
• a` l’ouest, la subduction de la plaque Cocos sous la plaque Cara¨ıbe.
Dans la re´gion Panama-Colombie, la frontie`re est diffuse entre la plaque Cara¨ıbe et la plaque
Ame´rique du Sud. Elle se re´partie sur plusieurs centaines de kilome`tres, localise´e sur toute la
bordure nord-ouest de l’Ame´rique du Sud. Cette frontie`re diffuse a e´te´ divise´e en plusieurs blocs
conside´re´s comme accre´te´s et d’origine lithosphe´rique diverse. Cet ensemble constitue le bloc Nord
Andin (NAB : North Andean Block) appartenant actuellement a` la plaque Cara¨ıbe (Fig. 1.1) (Gut-
scher et al., 1999; Trenkamp et al., 2002; Witt et al., 2006). La re´gion orientale du Panama, le
bloc Choco´, faisant partie de la plaque Cara¨ıbe, est en contact direct et interagit avec le bloc Nord
Andin (Fig. 1.1). Ce contact se traduit par un processus assez rare, l’affrontement de deux primes
d’accre´tion se´dimentaire : le prisme Nord Panama (NPDB : North Panama Deformed Belt) et le
prisme de Sinu (Fig. 1.1).
La structure de la plaque Cara¨ıbe se re´ve`le assez complexe. On distingue des bassins (Fig.
1.1) ; comme celui de Colombie, du Ve´ne´zuela, ou de Grenade, mais e´galement des rides (Fig. 1.1) ;
comme celle du Nicaragua, de Beata, ou encore d’Aves. Cette structure, intimement lie´e a` la na-
ture lithosphe´rique de la plaque Cara¨ıbe et aux de´formations subies, refle`te une histoire ge´ologique
elle-meˆme complexe, fruit d’interactions multiples avec les plaques environnantes.
Les reconstitutions des diffe´rentes e´tapes historiques de la plaque Cara¨ıbe sont rendues difficiles
car : - les donne´es utiles sont disperse´es et le cœur de la plaque est largement oce´anique d’une
premie`re part, - et ses bordures sont fortement de´forme´es et aﬄeurent souvent sous un climat
tropical humide, d’autre part.
Cependant, plusieurs missions de dragages, de forages profonds et d’observations ge´ophysiques en
mer ont permis d’apporter des e´le´ments essentiels, pour la connaissance de la nature et structure
de la plaque Cara¨ıbe.
Des forages profonds effectue´s dans le cadre du programme Deep Sea Drilling Project (DSDP),
Leg 15, ont e´te´ implante´s dans le bassin du Ve´ne´zuela (site 146/149 et 150), sur la ride de Beata
(site 151 et 153), et dans le bassin de Colombie proche de la ride du Nicaragua (site 152) (Edgar
et al., 1973).
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Figure 1.2 – Colonnes stratigraphiques modifie´es et simplifie´es d’apre`s Leroy (1995), des puits
DSDP situe´s dans les bassins de Colombie et du Venezuela et sur la ride de Beata, d’apre`s Edgar
et al. (1973)
10
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Dans le bassin du Ve´ne´zuela, une se´rie comple`te extraite des forages (site 146/149) montre
(Fig. 1.2) :
• a` la base, un e´pisode basaltique, en coule´es et intrudant des se´diments calcaires ;
• une alternance de calcaires siliceux a` radiolaires, de cendres volcaniques, de niveaux carbo-
nate´s, de sables radiolaritiques, et d’argiles noires du Coniacien-Santonien ;
• des marnes et craies pe´lagiques du Campanien-Maestrichtien ;
• des se´diments argilo-siliceux du Pale´oce`ne ;
• des calcaires indure´s et cherts de l’Eoce`ne infe´rieur ;
• des craies et boues a` radiolaires de l’Eoce`ne moyen a` l’Oligoce`ne supe´rieur ;
• et des boues marneuses et crayeuses a` Foraminife`res et Nannofossiles, de l’Oligoce`ne supe´rieur
au Quaternaire.
Le forage du site 150 met en e´vidence une lacune se´dimentaire entre l’Eoce`ne infe´rieur et le
Mioce`ne infe´rieur (Fig. 1.2).
Sur la ride de Beata, les colonnes stratigraphiques (site 151 et 153) sont similaires a` celles du bassin
du Ve´ne´zuela avec des e´paisseurs se´dimentaires plus variables (Fig. 1.2).
Dans le bassin de Colombie, a` proximite´ de la ride du Nicaragua (site 152), la colonne stratigra-
phique s’e´tend du Campanien a` l’Eoce`ne moyen et comprend (Fig. 1.2) :
• a` la base, des coule´es basaltiques,
• puis, une se´rie se´dimentaire Campanien-Eoce`ne, compose´e de niveaux crayeux et calcaires
admettant quelques niveaux silicifie´s au Pale´oce`ne.
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Figure 1.3 – Corre´lation des donne´es stratigraphiques des forages en mer avec les donne´es des profils de sismique re´flexion migre´s
repre´sente´s en TWT, d’apre`s Leroy (1995) et Mauffret et Leroy (1997)
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La figure 1.3 synthe´tise la corre´lation entre les donne´es de forages en mer et les profils de
sismique re´flexion. Cette corre´lation montre deux re´flecteurs principaux :
• le re´flecteur A” re´sulte d’un contraste d’impe´dance entre des argiles et des se´diments calcaires
plus lite´s (Bader et al., 1970). Ce re´flecteur s’observe dans la plupart des bassins Cara¨ıbes. Il
est date´ de l’Eoce`ne moyen dans le bassin du Ve´ne´zuela, de l’Eoce`ne infe´rieur dans le passage
d’Aruba et du Pale´oce`ne supe´rieur sur la ride du Nicaragua (Edgar et al., 1973). Dans le
bassin de Colombie, ce re´flecteur date´ de l’Eoce`ne, est peu pre´sent, voire absent, ou encore
se confond avec le re´flecteur B” (Moore et Fahlquist, 1976; Bowland, 1993). Ce re´flecteur est
absent sur les promontoires (exemple site 152) ce qui de´montre une e´mergence des rides suivi
d’une e´rosion avant le de´poˆt des unite´s pe´lagiques supe´rieures ;
• le re´flecteur B” marque le toit des coule´es basaltiques et des unite´s volcano-se´dimentaires
date´es du Coniacien au Santonien.
Les donne´es de sismique re´fraction montrent une e´paisseur de crouˆte de 15 km environ dans
le bassin de Colombie, d’environ 18 km sur la ride du Nicaragua, d’une vingtaine de kilome`tres
au niveau de la ride de Beata et de 3 a` 10 km dans le bassin du Venezuela (Edgar et al., 1973;
Mauffret et Leroy, 1997).
Cette e´paisseur de crouˆte est lie´e a` des e´panchements volcaniques qui se sont produits entre
139 et 69 Ma (peut-eˆtre jusqu’a` 55 Ma), essentiellement lors de deux e´pisodes majeurs : le premier
vers 91-88 Ma et le second entre 78 et 69 Ma (Hoernle et al., 2004, 2002; Revillon et al., 2000b,a,
2002; Lapierre et al., 2000; Mauffret et al., 2001). D’apre`s les analyses ge´ochimiques, ces basaltes
thole´iitiques sont issus d’un ou plusieurs plumes mantelliques en contexte intraplaque provenant
soit du point chaud des Galapagos, soit du point chaud de Gorgona ou d’un point chaud non actif
a` l’heure actuelle (Lissinna, 2005; Revillon et al., 2000a, 2002; Lapierre et al., 2000; Sinton et al.,
1998; Kerr et al., 1998; Kerr et Tarney, 2005). Ces e´panchements de laves tre`s fluides, responsables
des sur-e´paisseurs oce´aniques observe´es, forment un plateau oce´anique, et sont regroupe´s sous
l’appellation CLIP (Caribbean Large Igneous Province) ou CCOP (Caribbean-Colombian Oceanic
Plateau).
Pour expliquer a` la fois, la structuration et l’e´paisseur anormale de la crouˆte, plusieurs hypo-
the`ses ont e´te´ avance´es :
• la formation de plusieurs provinces volcaniques se´pare´s par des bassins (Mauffret et Leroy,
1997) ;
• ou une phase de compression entre les deux Ame´riques depuis l’Eoce`ne (Burke et al., 1978) ;
• ou une phase de rifting et de spreading-center, lie´es a` d’e´ventuelles anomalies magne´tiques
dans le bassin de Colombie (Christofferson, 1976) et du Ve´ne´zuela (Guevara et al., 2012).
Plusieurs mode`les d’e´volution ge´odynamique s’affrontent encore aujourd’hui, qui justifieraient
cette structuration et cette nature complexe de la plaque Cara¨ıbe (Fig. 1.4).
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Figure 1.4 – Sche´ma d’apre`s Meschede et Frisch (1998) montrant les deux grandes familles d’hy-
pothe`ses, expliquant l’origine de la lithosphe`re Cara¨ıbe (Comparaison a` l’Albien (100 Ma) des deux
reconstructions palinspastiques). a. ”Mode`le pacifique” d’apre`s Pindell (1994), la plaque Cara¨ıbe se
forme dans le Pacifique. b. ”Mode`le in situ”, la plaque Cara¨ıbe se forme entre les deux Ame´riques.
On distingue deux groupes fondamentalement diffe´rents :
• Le mode`le ”Pacifique” propose la mise en place du CLIP sur la plaque oce´anique Farallon
jeune dans le domaine pacifique au Me´sozo¨ıque, puis une migration au Ce´nozo¨ıque entre les
deux Ame´riques (Pindell et Kennan, 2009; Mann et al., 2007; Wilson, 1965; Burke et al.,
1978; Malfait et Dinkelman, 1972; Pindell, 1994; Pindell et Dewey, 1982),
• Le mode`le ”in situ”propose quant a` lui une mise en place du CLIP, au Me´sozo¨ıque, a` l’ouest
de sa position actuelle, mais toujours entre les deux Ame´riques. Ce CLIP reposerait soit sur
une crouˆte continentale amincie et/ou oce´anique lie´e au propagateur nord atlantique (Ball
et al., 1969; Frisch et al., 1992; James, 2006; Meschede, 1998; Sykes et al., 1982; Donnelly,
1985; Klitgord et Schouten, 1986).
Les conflits entre diffe´rents mode`les ge´odynamiques proviennent de divergence de points de vue
sur le calendrier des e´ve`nements tectoniques, la configuration des plaques ou encore sur l’origine
et la nature des blocs et terrains accre´te´s (Meschede et Frisch, 1998). Cependant, l’ensemble des
mode`les converge vers un mode`le unique a` partir du Ce´nozo¨ıque.
Dans ce contexte, nous avons de´cide´ d’explorer la bordure occidentale de la plaque Cara¨ıbe,
une zone encore mal comprise par la communaute´ scientifique. A l’issue de la pre´sentation des
re´sultats de ma the`se, nous verrons comment ceux-ci peuvent apporter des e´le´ments permettant
de discriminer ces mode`les ge´odynamiques.
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1.3 L’Ame´rique centrale, bordure occidentale de la plaque Ca-
ra¨ıbe
L’Ame´rique Centrale constitue la bordure occidentale de la plaque Cara¨ıbe. Elle est divise´e en
trois blocs de nature lithosphe´rique diffe´rente : le bloc Chortis (fragment continental de l’Ame´rique
du Nord), le bloc Chorotega et le bloc Choco´ (crouˆte oce´anique Cara¨ıbe). Ces blocs font face aux
plaques oce´aniques de Cocos et Nazca (Fig. 1.5). Les plaques Cocos et Nazca sont issues de la
fragmentation de la plaque Farallon il y a 25-23 Ma (Lonsdale, 2005; Barckhausen et al., 2008).
Figure 1.5 – Carte de l’Ame´rique centrale montrant la sismicite´ en fonction de la profondeur
(Catalogue USGS 2002-2009 et Engdhal pour 1900-2002), et le mouvement des plaques mesure´ par
GPS en cm/an avec comme re´fe´rentiel fixe le bouclier guyanais (Trenkamp et al., 2002). Les lettres
a, b, c, et d, repre´sentent respectivement les terrains accre´te´s le long du front de subduction :
Nicoya, Herradura, Osa et Azuero. PMFZ : Polochic-Motagua Fault Zone, PFZ : Panama Fault
Zone, PCFZ : Panama Canal Fault Zone, NPDB : North Panama Deformed Belt and UFZ :
Uramita Fault Zone.
L’accommodation de la convergence de la plaque Cocos par rapport a` la plaque Cara¨ıbe, a`
une vitesse d’environ 9 cm/an (Freymueller et al., 1993), se traduit par la subduction de la plaque
Cocos, produisant une sismicite´ typique associe´e au plan de Wadati-Benioff, et un arc volcanique
(Fig.1.5).
Plus au sud, la ride de Cocos, cre´e´e par le point chaud des Galapagos, subducte sous le bloc
Chorotega (Fig.1.5). Cette subduction est de´crite comme une subduction ”plate” (flat subduction),
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impliquant des de´formations compressives (Kolarsky et al., 1995a; LaFemina et al., 2009), des
se´ismes de faible profondeur et une surrection de la plaque chevauchante. Elle produit par ailleurs
un arreˆt du volcanisme depuis 5 Ma (Grafe et al., 2002).
La frontie`re entre la plaque Cocos et la plaque Nazca est marque´e par la pre´sence d’un syste`me
d’ouverture en de´crochement dextre, la Panama Fracture Zone (Adamek et al., 1988), qui entre
e´galement en subduction sous le bloc Chorotega (Fig.1.5). Elle produit, au niveau de la plaque
chevauchante, des de´crochements dextres sub-paralle`les aux fractures de la plaque subduite (Morell
et al., 2008), et un volcanisme de signature adakitique (Defant et al., 1991, 1992).
Plus au sud-est, la plaque Nazca se de´place vers l’est a` une vitesse de 5.8 cm/an, cre´ant une fron-
tie`re avec le bloc Choco´ (Panama) en de´crochement se´nestre (Westbrook et al., 1995) (Fig.1.5).
Puis la convergence Nazca/Cocos est de nouveau frontale face a` la coˆte colombienne, la plaque
Nazca entre alors en subduction vers l’est sous le continent sud-ame´ricain (Westbrook et al., 1995).
Figure 1.6 – Regard porte´ en profondeur. AA’ : transect de tomographie des ondes P issu de
(Rogers et al., 2002), BB’ : Localisation et me´canismes au foyer en profondeur au niveau du block
Choco´ issu de (Camacho et al., 2010), CC’ : transect de tomographie des ondes P au niveau de
l’Ame´rique du Sud, extrait de (Taboada et al., 2000).
La frontie`re entre les blocs Choco´ et Nord Andin (Fig.1.5) se traduit aujourd’hui par le syste`me
de´crochant se´nestre d’Uramita (UFZ)(Duque-Caro, 1990b), qui accommode l’e´chappement du bloc
Nord Andin vers le nord de 6 mm/an depuis le Plioce`ne (Egbue et Kelogg, 2010). Ce syste`me se
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connecte au front de chevauchement du prisme Nord Panama ou North Panama Deformed Belt
(NPDB), chevauchement vers le nord du bloc Choco´ sur la plaque Cara¨ıbe (Silver et al., 1990,
1995). Ce prisme d’accre´tion incurve´ disparaˆıt vers l’ouest, en arrivant au cœur du bloc Chorotega
(Silver et al., 1990). Camacho et al. (2010) sugge`rent l’initiation d’une nouvelle subduction en
s’appuyant sur l’enregistrement de la sismicite´ (Fig.1.6).
La frontie`re entre le bloc Chorotega et le bloc Chortis est mate´rialise´e par le prolongement de
l’escarpement de Hess (Case et Holcombe, 1980; Escalante, 1990; Krawinkel et Seyfried, 1994) qui
serait repre´sente´ par la faille hypothe´tique de Santa Helena dont certains auteurs l’a conside`re
encore active a` l’heure actuelle (Beccaluva et al., 1996; Giunta et al., 2006). Au nord du bloc
Chortis, le syste`me de Polochic-Motagua marque la frontie`re Cara¨ıbe/ Ame´rique du Nord (Wadge
et Burke, 1983; Lyon-Caen et al., 2006).
La figure 1.6 re´capitule les diffe´rentes interactions en profondeur entre les plaques Cara¨ıbe,
Cocos et Nazca, graˆce aux donne´es sismologiques. En l’absence de donne´es tomographiques locales
pre´cises, Camacho et al. (2010) proposent une ge´ome´trie en profondeur sous l’isthme paname´en,
en se basant sur la distribution des se´ismes enregistre´s par le re´seau local, et en calculant leurs
me´canismes au foyer.
On pourrait imaginer que la confrontation de quatre plaques tectoniques dans la re´gion pan-
ame´enne entrainerait une forte sismicite´ locale. Or cette sismicite´ est relativement faible (Fig.1.5).
La frontie`re entre les blocs Choco´ et Chorotega est de´finie par les anomalies de Bouguer comme
une zone de cisaillement profonde de direction N40˚ , qui a e´te´ appele´e Panama Canal Fault Zone
(PCFZ), ou Panama Canal Shear Zone (PCSZ) (Case, 1974), car paralle`le a` la direction ge´ne´rale
du Canal inter-oce´anique de Panama. L’origine de la PCFZ reste encore inconnue.
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1.4 Pre´sentation ge´ne´rale des blocs Chorotega et Choco´
L’isthme inter-ame´ricain paname´en posse`de une forme courbe´e, convexe vers le nord, dessinant
ainsi un orocline a` vergence nord. On distingue trois re´gions ge´ographiques : (1) l’ouest Panama,
Figure 1.7 – Carte topographique SRTM et bathyme´trique GECBO le´gende´e.
constitue´ du bloc Chorotega, caracte´rise´ par deux arcs volcaniques (Campanien-Eoce`ne moyen et
Mioce`ne-Actif) ainsi que des terrains accre´te´s ; (2) le Panama central, zone frontie`re entre les deux
blocs tectoniques, Chorotega et Choco´, traverse´ par le Canal de Panama ; (3) et l’est Panama,
constitue´ de la partie nord occidentale du bloc Choco´, caracte´rise´ un arc volcanique Campanien-
Eoce`ne moyen.
Les cartes des figures 1.7 et 1.8 sont pre´sente´es ici pour appre´cier la topographie, de´finit par
plusieurs massifs et bassins qui seront plus amplement de´crits ulte´rieurement.
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1.5 Ge´ologie et stratigraphie succinctes de la bordure occidentale
de la plaque Cara¨ıbe
1.5.1 L’ouest Panama : bloc Chorotega
Le bloc Chorotega enregistra une histoire ge´ologique, en grande partie, marque´e par la conver-
gence entre les plaques Farallon et Cara¨ıbe durant le Cre´tace´-Pale´oge`ne, puis par la convergence
entre les plaques Cocos et Cara¨ıbe durant le Ne´oge`ne. La dernie`re phase de convergence est encore
active a` l’heure actuelle.
Figure 1.9 – Carte ge´ologique de la re´gion d’Azuero et de Sona (Buchs et al., 2011b), e´tablie
d’apre`s une compilation de donne´es et de cartes ge´ologiques (Terry, 1956; Del Giudice et al.,
1969; Metti et Recchi, 1976; Metti et al., 1972; Recchi et Miranda, 1977; Kolarsky et al., 1995b;
D.G.R.M., 1991).
La premie`re pe´riode de convergence fut a` l’origine d’une zone de subduction intra-oce´anique
marque´e par l’apparition d’un arc volcanique a` partir du Campanien dans la zone d’Azuero (Buchs
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et al., 2011a,b) et dans la re´gion de Changuinola (Fisher et Pessagno, 1965).
Cet arc volcanique aﬄeure aujourd’hui entre les pe´ninsules d’Azuero, et de Sona et la zone de
Changuinola (Fig. 1.8 et Fig. 1.9). L’activite´ volcanique s’e´tendit du Campanien a` l’Eoce`ne moyen
(Fig.1.10).
Cette pe´riode de convergence se caracte´risa par une subduction e´rosive donnant lieu a` l’accre´-
tion tectonique de seamounts le long du front de subduction provenant de la plaque Farallon. Ces
terrains accre´te´s se retrouvent aujourd’hui dans la pe´ninsule d’Azuero (AAC : Azuero, Accretio-
nary Complex ) (Fig. 1.9 et Fig.1.10), ainsi qu’a` Nicoya, Herradura et Osa (Denyer et al., 2006;
Buchs et al., 2011a,b) (Fig. 1.5).
La Formation Rio Quema, anciennement appele´e Formation Ocu dans la pe´ninsule d’Azuero,
montre d’apre`s les analyses de Foraminife`res planctoniques et Radiolaires, une se´quence se´dimen-
taire d’avant-arc discordante sur un socle d’aˆge Campanien supe´rieur au Maastrichien (Corral
et al., 2011, 2013). Trois facie`s sont identifiables : un facie`s de pente proximale avec des e´pisodes
volcaniques et des se´quences de chenaux, un second facie`s de pente me´diane caracte´rise´ par des
successions volcano-se´dimentaires, des coule´es de laves ande´sitiques, des conglome´rats et des gre`s,
et un troisie`me facie`s de pente distale constitue´ d’une alternance de sables, argiles, calcaires pe´la-
giques et de quelques laves ande´sitiques (Corral et al., 2013).
La faille de Joaquin a e´te´ interpre´te´e comme une faille de´crochante se´nestre d’apre`s les me´canismes
au foyer (Kolarsky et Mann, 1995) (Fig. 1.9). Cependant, les indices de de´placements le long de
cette faille montrent un me´canisme de transpression dextre, actif durant le Pale´oge`ne (Corral et al.,
2011, 2013). Cette faille a donc joue´ dans un premier temps en transpression dextre accommodant
la composante de´crochante du partitionnement de la de´formation d’une subduction oblique, puis
dans un second temps en de´crochement se´nestre.
Puis, l’arc volcanique de la re´gion d’Azuero migra vers le nord au cours de l’Eoce`ne moyen,
pour atteindre sa position actuelle dans la Cordille`re centrale paname´enne (Lissinna, 2005) (Fig.
1.8). En revanche, le de´placement de l’arc fut faible dans la re´gion de Changuinola. L’arc volca-
nique ancien, repre´sente´ par les ande´sites de la Formation Ocu, fut alors recouvert par des se´ries
volcaniques et volcano-se´dimentaires de l’arc ne´oge`ne et actif (Fig. 1.8).
De l’Eoce`ne moyen jusqu’au Mioce`ne moyen, les Formations Tonosi et Santiago (anciennement
Fm. Macaracas d’ apre`s Krawinkel et al. (1999)) se de´pose`rent pre´fe´rentiellement dans les zones
en de´pression, comme les bassins de Tonosi et Macaracas.
La Formation Tonosi, de´crite par Buchs et al. (2011b), comprend deux unite´s lithologiques diffe´-
rentes (Fig.1.10). L’unite´ infe´rieure correspond a` une se´quence transgressive d’une e´paisseur variant
de 40 a` 400 m. Elle est compose´e de conglome´rats, de gre`s grossiers admettant des niveaux fins
charbonneux, et de calcaires marins peu profonds. Les clastes de cette unite´ proviennent de l’e´ro-
sion de l’arc volcanique et du AAC (Azuero Accretionary Complex ) (Fig. 1.10). Cette se´quence
infe´rieure est date´e par Kolarsky et al. (1995b) de l’Eoce`ne moyen a` l’Oligoce`ne supe´rieur et marque
une subsidence de la zone apre`s son e´mergence. L’unite´ supe´rieure d’e´paisseur variant entre 500 et
800 m est associe´e a` des se´quences turbiditiques de milieu marin plus profond. Elle se compose de
gre`s, silstones et argiles d’aˆge Oligoce`ne supe´rieur a` Mioce`ne moyen.
Dans le bassin de Macaracas, la Formation Santiago, date´e de l’Oligoce`ne supe´rieur au Mioce`ne
moyen, est compose´e de gre`s, silstones, argiles et charbons de´pose´s dans un milieu marin ne´ritique
a` terrestre (Fig.1.10).
La formation du bassin de Tonosi serait une des conse´quences de l’accre´tion de seamounts le long
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Figure 1.10 – Charte chronostratigraphique du Cre´tace´ au Mioce`ne de la re´gion d’Azuero d’apre`s
Buchs et al. (2011b). PAG : Proto-Arc group, AM : Azuero Me´lange et AAC : Azuero Accretionary
Complex.
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de la subduction et semble eˆtre controˆle´e par la zone de failles de Azuero-Sona (Fig.1.9). Cette
zone de failles joue aujourd’hui en de´crochement se´nestre, rendant compte de obliquite´ de la sub-
duction de la plaque Nazca a` cet endroit (Kolarsky et al., 1995a). Le long de cette zone de failles,
des roches me´tamorphiques de facie`s schiste-vert et amphibolite aﬄeurent (Tournon et al., 1989).
Ne´anmoins, leurs origines ne sont pas clairement explique´es. De meˆme, la cause de la formation
du bassin de Macaracas n’est toujours pas identifie´e.
1.5.2 Le Panama central : frontie`re entre les blocs Choco´ et Chorotega
Le Panama central est une de´limitation purement ge´ographique qui s’e´tend du volcan El Valle
aux plutons de Cerro Azul/Mamoni dans le massif de San Blas-Darien. C’est au sein de ce secteur
qu’a e´te´ creuse´ le Canal inter-oce´anique de Panama.
De nombreuses e´tudes pale´ontologiques, ge´ologiques, ge´ophysiques et pale´osismologiques ont e´te´
mene´es par l’ACP (Autoridad del Canal de Panama), par le STRI (Smithsonian Tropical Research
Institute) ou par diffe´rentes entreprises et universite´s, dans le cadre des travaux d’e´largissement
du canal de Panama lance´s ces dernie`res anne´es et dont la fin des travaux est pre´vue pour 2014
(centenaire de l’ouverture du canal).
Trois se´quences stratigraphiques distinctes successives ont e´te´ de´crites (Fig. 1.11 et Fig. 1.12) :
1. une unite´ volcanique a` volcanoclastique, compose´e de basaltes en coussins et de laves basal-
tiques a` ande´sitiques, accompagne´s de cherts et de calcaires silicifie´s intercale´s, de bre`ches
volcaniques et de gre`s volcanode´tritiques. Cette unite´ est intrude´e par les plutons de Cerro
Azul et de Mamoni d’aˆge Pale´oge`ne ;
2. une unite´ se´dimentaire, de´pose´e entre la fin de l’Eoce`ne moyen et le Mioce`ne supe´rieur, qui
montre une alternance de de´poˆts terrestres et marins ;
3. une unite´ volcanique a` volcanoclastique d’aˆge Ne´oge`ne repre´sente´e surtout dans la re´gion
proche du canal de Panama.
Ces unite´s seront de´crites en de´tail dans le chapitre suivant.
Les e´tudes pale´osismologiques et ge´ophysiques montrent que des failles actives, telles que les failles
de Pedro Miguel, de Rio Gatun, et de Limon (Fig. 1.11), traversent ou longent la re´gion du ca-
nal (Pratt et al., 2003; Rucker et al., 2011; Rockwell et al., 2010a,b). Ces failles sont interpre´te´es
comme la conse´quence d’une de´formation interne lie´e a` la collision encore active entre l’Ame´rique
centrale et l’Ame´rique du Sud. Elles sont pour la plupart normales et de´crochantes et de´terminent
plusieurs petits bassins comme celui de Quebrancha (Fig. 1.11). Cependant, la formation du bassin
du Canal ou bassin de Gatun, n’est pas encore clairement explique´e.
En profondeur, Case et al. (1971); Case (1974) proposent une zone de cisaillement se´nestre (PCFZ)
non exprime´e en surface. Farris (2011), en interpre´tant un profil gravime´trique, montre la pre´sence
de ces failles normales a` regard ouest. Cette zone de failles est a` l’origine de la se´paration de la
Cordille`re Centrale en deux blocs tectoniques : le bloc Chorotega a` l’ouest, et le Choco´ a` l’est. Lis-
sinna (2005) propose une initiation des de´placements aux alentours de l’Eoce`ne moyen-supe´rieur,
qui provoqua ainsi la migration de l’arc volcanique d’Azuero vers le nord.
Toutefois, aucune explication tectonique de ces de´placements se´nestres n’a encore e´te´ avance´e avec
certitude.
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Figure 1.11 – Carte ge´ologique du Panama central de Montes et al. (2012b) e´labore´e a` partir de nouvelles donne´es de terrain et
d’une compilation de donne´es provenant de Woodring (1957); Stewart et al. (1980); Wo¨rner et al. (2009).
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La surrection des plutons de Cerro Azul et de Mamoni, dans le massif de San Blas-Darien,
est vraisemblablement controˆle´e par le fonctionnement de la faille de Rio Indio, chevauchante et
de´crochante se´nestre. Deux phases de surrection ont e´te´ identifie´es graˆce aux re´sultats ge´ochrono-
logiques sur apatites et zircons : 47-42 Ma et 12-9 Ma (Montes et al., 2012b). La premie`re phase
de surrection, dans un re´gime de compression, aurait selon cette interpre´tation, pour conse´quence
l’e´mergence de la partie centrale du Panama et l’e´rosion des roches volcaniques d’aˆge Cre´tace´ su-
pe´rieur a` E´oce`ne moyen (Wo¨rner et al., 2009; Wegner et al., 2011; Lissinna, 2005; Montes et al.,
2012b,a). Montes et al. (2012b) proposent que cette phase soit associe´e a` un phe´nome`ne post-
volcanisme peu explique´. La seconde phase de surrection enregistre l’e´mergence de l’isthme en
raison de la collision de l’arc volcanique contre le continent sud-ame´ricain.
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Figure 1.12 – Colonne stratigraphique leve´e le long du Canal de Panama, et colonne strati-
graphique synthe´tique obtenue a` partir des observations ge´ologiques le long des rivie`res Terable,
Mamoni et Charare dans le massif de San Blas-Darien, d’apre`s Montes et al. (2012b). En bas,
coupe ge´ologique interpre´tative le long de la rivie`re Mamoni.
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1.5.3 L’est du Panama : bloc Choco´
Le bloc Choco´ dans sa partie paname´enne s’e´tend de la re´gion du canal de Panama a` l’ouest
jusqu’a` a` la frontie`re Panama-Colombie/golfe d’Uraba a` l’est. En re´alite´, ce bloc s’e´tend e´galement
plus au sud, en Colombie occidentale, jusqu’a` la re´gion Istmina (Duque-Caro, 1990a,b). Ce bloc
tectonique a e´te´ de´crit pour la premie`re fois par Dengo (1983) puis ces frontie`res et sa description
lithologique ont e´te´ de´fini plus pre´cise´ment par Duque-Caro (1990b).
Cette re´gion est caracte´rise´e par le massif de San Blas-Darien dont la topographie n’exce`de pas
300 m d’altitude (Fig. 1.7). Ce massif est constitue´ essentiellement d’un ancien arc volcanique, actif
durant le Cre´tace´ supe´rieur-E´oce`ne moyen vers 40 Ma (Wo¨rner et al., 2009; Wegner et al., 2011;
Montes et al., 2012b,a; Lissinna, 2005; Maury et al., 1995). Sur la bordure pacifique, les massifs de
Maje´, Bagre´, Pirre et Sapo constituent des marches topographiques s’e´levant progressivement jus-
qu’a` 1000 m d’altitude (Fig. 1.7). Ils sont borde´s par deux bassins se´dimentaires : le bassin terrestre
de Chucunaque-Tuira et son prolongement colombien le bassin d’Atrato, et le bassin terre/mer de
Sambu (Fig. 1.8, 1.7 et 1.14).
Les premie`res e´tudes ge´ologiques furent mene´es par des ge´ologues franc¸ais (Verbrugghe, 1879;
Wyse, 1877; Wyse et al., 1879) dans le cadre d’e´tudes pre´liminaires pour le trace´ du Canal de
Panama.
Des descriptions ge´ologiques plus pre´cises de la re´gion du Darien furent ensuite re´alise´es par des
compagnies pe´trolie`res inte´resse´es par le potentiel pe´trolife`re des deux bassins se´dimentaires (Shel-
ton, 1952; Terry, 1956) (Fig. 1.13). Dans les anne´es 1960, l’Office of Interoceanic Canal Studies de
l’US Army (OICS, 1966, 1967) avait le projet fou de cre´er un second canal en utilisant des bombes
nucle´aires pour traverser les massifs. Heureusement, ce projet a e´te´ abandonne´, mais graˆce aux
e´tudes lance´es par ce projet, des coupes ge´ologiques furent leve´es. Dans les anne´es 70, la compagnie
pe´trolie`re ESSO re´alisa une investigation ge´ologique sur les bordures du bassin de Chucunaque-
Tuira (Esso, 1970, 1971a,b) (Fig. 1.13). Cette e´tude donna lieu a` l’e´dition d’une premie`re carte
ge´ologique. Puis, Bandy et Casey (1973) date`rent les aﬄeurements se´dimentaires les plus anciens
de l’est du Panama, du Campanien infe´rieur, et corre´le`rent l’unite´ stratigraphique aﬄeurante du
golfe de San Miguel a` celle de la plaque Cara¨ıbe, remarquant ainsi la similarite´ entre les basaltes
de San Miguel et les basaltes thole´iitiques aﬄeurant sous l’horizon B”. A la meˆme pe´riode, Case
et al. (1971); Case (1974) publie`rent une carte des anomalies de Bouguer, permettant ainsi de
de´duire une e´paisseur se´dimentaire supe´rieure a` 6000 m dans le bassin de Chucunaque-Tuira. Au
cours de la de´cennie suivante, Bourgois et al. (1982); Duque-Caro (1990a,b) re´alise`rent des e´tudes
plus re´gionales, et montre`rent la similarite´ du point de vue stratigraphique, entre le bassin de
Chucunaque-Tuira et celui d’Atrato en Colombie.
Les premie`res e´tudes structurales re´alise´es, a` partir d’un radar embarque´ sur un avion, permirent
de faire une premie`re estimation des structures et de´formations dans les re´gions les plus recu-
le´es (MacDonald, 1969; Wing et MacDonald, 1973). Une carte ge´ologique montrant les principales
structures fut alors publie´e (D.G.R.M., 1991). Mann et Kolarsky (1995) concentre`rent leur analyse
structurale sur l’archipel de Las Perlas et des collines de Sanson. Coates et al. (2004) compile`rent
les anciennes e´tudes et rassemble`rent leurs donne´es de terrain re´colte´es pendant pre`s de 30 ans,
pour cre´er la carte la plus de´taille´e en terme de formations et aˆges ne´oge`nes (Fig. 1.14). En 2012,
des analyses ge´ochimiques dans le massif de Maje´ montre`rent la pre´sence de roches de signature
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Figure 1.13 – Synthe`se des nomenclatures lithostratigraphiques de la re´gion du Darien de
Coates et al. (2004) provenant d’e´tudes ante´rieures (Beckelmyer, 1947; Shelton, 1952; Terry, 1956;
McReady et Ward, 1960; Bandy et Casey, 1973; Esso, 1970)
adakitique (Whattam et al., 2012), te´moins selon leur interpre´tation d’une de´chirure du panneau
plongeant sous l’isthme de Panama au cours du Mioce`ne infe´rieur.
La stratigraphie de´crite dans la re´gion orientale du Panama est sensiblement la meˆme que celle
rencontre´e dans la re´gion centrale du Panama (Fig. 1.13). On rele`ve trois ensembles :
1. un ensemble volcanique a` volcanoclastique comprenant les roches du socle de l’arc, surmonte´
de l’arc volcanique lui-meˆme jusqu’a` l’E´oce`ne moyen ;
2. puis un ensemble de roches se´dimentaires volcanode´tritiques d’abord siliceuses puis calcaires,
d’aˆge Oligoce`ne a` Mioce`ne supe´rieur ;
3. et un e´ve`nement volcanique au cours du Mioce`ne infe´rieur, retrouve´ dans le massif de Maje´,
l’archipel de Las Perlas, et dans le massif de Sapo (Lissinna, 2005; Whattam et al., 2012).
Les de´formations et structures associe´es les plus marque´es sont induites par la collision de l’arc
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Figure 1.14 – Carte ge´ologique et coupe interpre´tative de la re´gion du Darien, d’apre`s Coates
et al. (2004).
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volcanique du bloc Choco´ avec l’Ame´rique du Sud et la formation de l’orocline, conse´quence de
cette collision (Mann et Corrigan, 1990; Mann et Kolarsky, 1995; Montes et al., 2012a).
1.6 L’e´ve`nement tectonique majeur de la re´gion : la collision Arc-
Continent
La re´gion d’e´tude montre des interactions tectoniques fortes avec l’Ame´rique du Sud au cours
du Ne´oge`ne, essentiellement dues a` sa proximite´.
De nombreuses e´tudes utilisent des marqueurs indirects comme les variations isotopiques, ge´o-
chimiques, et fauniques (mammife`res) dans les se´diments de part et d’autre de l’isthme, pour
de´terminer l’aˆge de l’e´mergence et de la connexion entre les deux continents ame´ricains (Keigwin,
1978; Duque-Caro, 1990a; Coates et al., 1992; Collins et al., 1996b; Kameo et Sato, 2000; Haug
et Tiedemann, 1998; Haug et al., 2001; Beu, 2001; Newkirk et Martin, 2009). Cet aˆge est estime´
entre 7 et 3.5 Ma.
D’apre`s des e´tudes pale´ontologiques supple´mentaires, une e´mergence plus ancienne aurait eu
lieu au Mioce`ne moyen-supe´rieur (Whitmore Jr et Stewart, 1965; Kirby et MacFadden, 2005). Par
exemple, des e´tudes sur les amphibiens, montrent l’invasion de la grenouille Tungara, pre´sentant
une intole´rance a` l’eau sale´e et provenant initialement de l’Ame´rique du Sud, dans toute l’Ame´-
rique centrale au Mioce`ne supe´rieur (6-10 Ma) (Weigt et al., 2005; Cody et al., 2010).
Dans la re´gion est du Panama, c’est-a`-dire dans le bloc Choco´, plusieurs discordances te´-
moignent de la surrection de l’isthme au cours du Ne´oge`ne : entre 14.8 et 12.8 Ma, puis a` 7.1
Ma (Coates et al., 2004). Ces surrections ont e´te´ interpre´te´es comme le re´sultat d’une collision
progressive de l’arc sur le continent sud-ame´ricain (Coates et al., 2004).
Ces e´tudes montrent que la surrection de l’isthme sud-ame´ricain est une conse´quence de l’ac-
cre´tion progressive de l’Ame´rique Centrale contre l’Ame´rique du Sud. A partir de faits ge´ologiques
indirects et une interpre´tation ge´odynamique, Farris et al. (2011) estiment une collision initiale
entre la fin de l’Oligoce`ne et le de´but du Mioce`ne.
Il est certain que cette collision produisit un grand nombre de de´formations et structures dans
la partie accre´te´e de l’Ame´rique centrale (c’est-a`-dire le bloc Choco´), a` l’origine de la surrection
de l’isthme. Or peu d’e´tudes structurales de´crivent les de´formations ante´-Mioce`ne moyen pour
contraindre au mieux cette accre´tion arc-continent.
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1.7 Proble´matiques souleve´es par l’e´tude bibliographique
Une e´tude bibliographique montre que de nombreuses zones d’ombres persistent dans la re´gion
du Panama et sa connexion colombienne. Plusieurs proble´matiques sont ainsi souleve´es :
1. Existe-t-il un socle de la plaque Cara¨ıbe, sur lequel se seraient e´pandues les se´ries du CLIP ?
S’il existe, quel est sa nature exacte, oce´anique ou continentale ?
2. Est-il possible d’observer ce soubassement au Panama, aﬄeurant a` la faveur de mouvements
verticaux et d’une e´rosion subse´quente ?
3. De manie`re ge´ne´rale, comment se de´forme au cours du temps l’isthme inter-ame´ricain ? Quels
sont les e´ve´nements tectoniques responsables de ces de´formations ?
4. A quelle pe´riode s’initie la fracture de l’Ame´rique Centrale, au niveau de la PCSZ (Panama
Canal Shear Zone), cre´ant deux blocs distincts, Chorotega et Choco´ ?
5. Pourquoi l’arc volcanique, te´moin de la subduction de la plaque Farallon, s’arreˆte dans le
bloc Choco´ au cours de l’Eoce`ne moyen, alors qu’il persiste mais migre vers le nord au niveau
de la pe´ninsule d’Azuero ?
6. Comment et a` quelle pe´riode se forment les diffe´rents bassins se´dimentaires dans l’isthme de
Panama ?
7. Comment et a` quelle pe´riode s’initie l’orocline paname´en ?
8. Est-ce que l’e´pisode volcanique mioce`ne, de signature adakitique, dans la re´gion est et centrale
de l’isthme, provient de la subduction d’une ride d’ouverture oce´anique, ou d’un de´chirement
de la crouˆte subduite ?
9. Comment et a` quelle pe´riode s’initie le prisme d’accre´tion Nord Panama (NPDB) ? Quels
sont les se´diments implique´s dans les structures de ce prisme ?
Pour re´pondre a` ces questions, il est ne´cessaire de re´unir des informations d’ordre stratigra-
phiques, ge´ochronologiques et tectoniques sur la re´gion concerne´e. Dans cette e´tude, j’exposerai
ainsi successivement les re´sultats d’une analyse stratigraphique, comprenant de nouvelles da-
tations de fossiles dans des roches se´dimentaires, les re´sultats d’une analyse des structures et
de´formations, alliant de nouvelles donne´es de terrain, l’interpre´tation de lignes sismiques et des
travaux de te´le´de´tection a` partir d’images spatiales, les re´sultats d’analyses thermochronolo-
giques pour une quantification des mouvements verticaux par AFT (traces de fission sur apatites),
puis une analyse de profils de sismique re´flexion dans la mer des Cara¨ıbes. Les re´sultats de
toutes ces analyses, confronte´es aux donne´es publie´es dans la litte´rature scientifique, feront ensuite
l’objet d’une interpre´tation ge´odynamique, sous la forme d’un mode`le d’e´volution tectonique.
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2.1 Introduction
La partie paname´enne du bloc Choco´ est de´limite´e a` l’est par la frontie`re politique entre la
Colombie et le Panama, et a` l’ouest par le trace´ du canal de Panama. Afin de pouvoir comprendre
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sa structure et l’e´volution de ses de´formations, il est indispensable de bien de´crire et clarifier la
stratigraphie des terrains qui le constitue, tant dans son aspect biostratigraphique que tectonostra-
tigraphique. Pour cette e´tude, j’ai confronte´ mes propres observations de terrain et mes nouvelles
datations originales avec la compilation de nombreux travaux publie´s dans la litte´rature scienti-
fique ou dans des rapports techniques, qui ont e´te´ consacre´s a` cette re´gion et aux re´gions voisines
(Coates et al., 2004; Duque-Caro, 1990a,b; Bourgois et al., 1982; Mann et Kolarsky, 1995; Montes
et al., 2012b; Bandy et Casey, 1973; Derksen et al., 2003; Shelton, 1952; OICS, 1966; Esso, 1971a,
1970, 1971b; Whattam et al., 2012; Oxoco et Aracca, 1983) ; et cartes ge´ologiques (D.G.R.M., 1991;
Stewart et al., 1980).
Les objectifs pre´cis de cette e´tude stratigraphique sont les suivants :
• de´finir la nature des se´ries se´dimentaires et magmatiques, dans la partie est du Panama et
tenter d’en e´tablir un aˆge, relatif ou absolu ;
• contraindre dans le temps les diffe´rentes phases de de´formations subies ;
• e´valuer et comprendre l’e´volution de la pale´oge´ographie depuis le Cre´tace´ supe´rieur.
Dans un premier temps, j’aborderai brie`vement la partie datation avec les techniques employe´es
et les re´sultats obtenus et dans un second temps, je de´crirai les unite´s les plus anciennes au plus
re´centes. Je terminerai par un re´sume´ des principaux re´sultats.
2.2 Techniques employe´es et re´sultats
J’ai pre´leve´ au cours de diffe´rentes missions de terrain un certain nombre d’e´chantillons afin de
de´terminer au mieux la nature et l’aˆge des roches qui aﬄeurent dans l’est du Panama. Des lames
minces ont e´te´ re´alise´es. Les e´chantillons les plus prometteurs, riches en fossiles, ont e´te´ analyse´s
par Carla Mu¨ller (nannofossiles calcaires), Claudia Baumgartner-Mora (Foraminife`res) et, Peter
O. Baumgartner et Maria Sandoval-Gutierrez (Radiolaires).
2.2.1 Techniques de datation
Les lames minces pour les roches indure´es permettent d’e´tudier la structure interne des Fora-
minife`res et ainsi les identifie´s plus aise´ment au microscope. Le frottis est utile pour la recherche
des nannofossiles ou nannoplanctons d’une taille infe´rieure a` 50 µm. Un lavage a` l’eau courante
sur des tamis est ne´cessaire pour extraire au mieux les fossiles des roches meubles. Le re´sidu du
lavage est se´che´ puis e´tudie´ a` la loupe binoculaire. Une dissolution de la fraction mine´rale des
roches siliceuses comme les cherts et radiolarites par de l’acide fluorhydrique (HF) dilue´ permet de
dissoudre plus rapidement la silice amorphe que la silice qui constitue les fossiles. Ces e´chantillons
sont alors rince´s abondamment pour e´viter l’attaque des fossiles. La de´termination de l’espe`ce s’ef-
fectue ensuite avec un microscope e´lectronique a` balayage (MEB).Pour finir, l’aˆge des roches est
e´value´ a` partir de l’assemblage des fossiles constitutifs.
2.2.2 Re´sultats des datations
Les re´sultats obtenus pour les e´chantillons analyse´s sont compile´s dans le tableau suivant (Tab.
2.1). Ce tableau pre´sente l’assemblage de fossiles pour chaque e´chantillon analyse´ en fonction de
34
2.2 Techniques employe´es et re´sultats
leur localisation et l’aˆge associe´ a` la roche e´tudie´e. Les zones de pre´le`vement sont : (1) la re´gion
de Portobelo, (2) la re´gion du Lac Bayano entre le massif de San Blas, le bassin de Chucunaque
et le massif de Maje´, (3) la re´gion proche de Torti entre le bassin de Chucunaque et le massif de
Maje´, (4) la re´gion des collines de Sanson et du golfe de San Miguel, et (5) la re´gion du bassin de
Sambu. Chaque e´chantillon sera repris pour de´crire plus pre´cise´ment les Formations rencontre´es
sur le terrain. Les planches des radiolaires et des foraminife`res sont en annexes.
Table 2.1 – Re´sultats des datations sur roches se´dimentaires.
Sample Latitude Longitude Age-Fm. Fossil assemblages
Portobelo
11PA01 9,56225 -79,55863
Late Campa-
nian - Ocu
Fm.
Foraminifera : Radotruncana calcarata, Radotrun-
cana subspinosa, Globotruncana linneana, Globo-
truncana ventricosa, Globotruncana bulloides, Glo-
botruncana falsostuarti, Globotruncanita cf. stuarti,
Globotruncanita cf. stuartiformis, Globotruncanita
elevata, Heterohelix, Archeoglobigerina cretacea, Pe-
sudoguembelina costulata, Pseudotextularia sp.and
Rugoglobigerina sp.
11PA06 9,56593 -79,52145
Late Campa-
nian - Ocu
Fm.
Foraminifera : Radotruncana calcarata, Radotrun-
cana subspinosa, Globotruncana linneana, Globo-
truncana ventricosa, Globotruncana bulloides, Glo-
botruncana falsostuarti, Globotruncanita cf. stuarti,
Globotruncanita cf. stuartiformis, Globotruncanita
elevata, Heterohelix, Archeoglobigerina cretacea, Pe-
sudoguembelina costulata, Pseudotextularia sp.and
Rugoglobigerina sp.
11PA05 9,56593 -79,52145
Late Campa-
nian - Ocu
Fm.
Nannofossils : Eiffellithus eximius, Microrhabdu-
lus decoratus, Micula staurophora, Quadrum gothi-
cum, Quadrum trifidum, Reinhardtites anthophorus,
Watznaueria barnesae.
San Blas Massif- Chucunaque Basin - Maje´ Massif
11PA63 9,21663 -78,88931
Middle Eocene,
Bartonian,
NP17 - Porcona
Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coccolithus
eopelagicus, Coronocyclus floridanus, Cribrocentrum
reticulatum, Cyclococcolithus formosus, Dictyococ-
cites dictyodus, Discoaster barbadiensis, Discoaster
saipanensis, Helicosphaera compacta, Reticulofenes-
tra umbilica, Sphenolithus moriformis.
continued on next page
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Sample Latitude Longitude Age-Fm. Fossil assemblages
11PA64 9,20737 -78,88950
Late Oligocene
NP24 - Porcona
Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Dictyococcites dictyodus,
Helicosphaera compacta, H. euphratis, Sphenolithus
moriformis, S. predistentus.
11PA26 9,22614 -78,96844
Late Oligocene -
Porcona Fm.
Foraminifera : Lepidocaclina favosa, L. canellei,
L.giraudi, L.miraflorensis, Operculina dia, Pseudo-
phragmina sp.
10PA01 9,1648 -79,25245
Late Oligocene -
Porcona Fm.
Foraminifera : Lepidocyclina miraflorensis,
L.canellei.
11PA73 9,08878 -78,89059
Late Oligocene -
Darien Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Sphenolithus moroformis.
11PA62 9,18139 -78,75336
Early Burdiga-
lian NN2 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster druggii, Discoli-
thina enormis, Helicosphaera cf. ampliaperta, H. eu-
phratis, H. carteri, Reticulofenestra pseudoumbilica,
Sphenolithus abies, S.belemnos.
11PA67 9,18710 -78,88634
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster daflandrei, He-
licosphaera carteri, H. euphratis, Reticulofenestra
pseudoumbilica, Sphenolithus abies, S. belemnos, S.
procera.
11PA1249,13092 -79,20734
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster daflandrei, D.
druggii, Helicosphaera ampliaperta, H. carteri, H.
euphratis, Reticulofenestra pseudoumbilica, Spheno-
lithus abies, S. belemnos, S. heteromorphus, S. pro-
cera.
11PA1219,20336 -79,06524
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster daflandrei, D.
druggii, Helicosphaera ampliaperta, H. carteri, H.
euphratis, Reticulofenestra pseudoumbilica, Spheno-
lithus abies, S. belemnos, S. heteromorphus, S. pro-
cera.
continued on next page
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11PA1209,22620 -78,96794
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster daflandrei, D.
druggii, Helicosphaera ampliaperta, H. carteri, H.
euphratis, Reticulofenestra pseudoumbilica, Spheno-
lithus abies, S. belemnos, S. heteromorphus, S. pro-
cera.
Chucunaque Basin - Maje´ Massif
10PA41 8,8565 -78,63274
Late Oligocene
NP25 - Darien
Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Dictyococcites dictyodus,
Helicosphaera euphratis, Sphenolithus ciperoensis, S.
moriformis.
11PA43 8,87667 -78,62020
Late Oligocene-
Early Miocene -
Darien Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster deflandrei, He-
licosphaera euphratis, Sphenolithus moriformis, Tri-
quetrorhabdulus carinatus.
11PA47 9,00755 -78,57176
Early Miocene
NN2 - Clarita
Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discolithina enormis, Heli-
cosphaera cf. ampliaperta, H. carteri, Reticulofenes-
tra pseudoumbilica.
11PA54 8,97270 -78,48170
Early Miocene,
Early Burdiga-
lian NN2, re-
worked Eocene -
Clarita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster deflandrei, Dis-
colithina enormis, Helicosphaera cf. ampliaperta, H.
euphratis, H. carteri, Reticulofenestra pseudoumbi-
lica, Sphenolithus abies, S.belemnos, S. procera, S.
tintinnabulum.
11PA56 8,97960 -78,49690
Early Miocene,
Early Burdiga-
lian NN2, re-
worked Eocene -
Clarita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster deflandrei, Dis-
colithina enormis, Helicosphaera cf. ampliaperta, H.
euphratis, H. carteri, Reticulofenestra pseudoumbi-
lica, Sphenolithus abies, S.belemnos, S. procera, S.
tintinnabulum.
11PA28 8,95071 -78,52093
Early Miocene -
Clarita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
floridanus, Reticulofenestra pseudoumbilica, Spheno-
lithus abies.
11PA27 8,96432 -78,52076
Early Miocene,
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Helicosphaera ampliaperta,
H. carteri, Reticulofenestra pseudoumbilica, Spheno-
lithus abies, S. belemnos.
continued on next page
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11PA29 8,95655 -78,52342
Early Miocene,
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Helicosphaera ampliaperta,
H. carteri, H. euphratis, Reticulofenestra pseudoum-
bilica, Sphenolithus abies, S. belemnos, S. heteromor-
phus.
10PA39 8,8576 -78,63241
Early Miocene,
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocy-
clus abisectus, C. floridanus, Discoaster daflan-
drei, D. druggii, Helicosphaera carteri, H. euphra-
tis, H. perch-nielseniae, Reticulofenestra pseudoum-
bilica, Sphenolithus abies, S. belemnos, S. heteromor-
phus, S. procera.
11PA61 9,06479 -78,67159
Early Miocene,
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster daflandrei, Heli-
cosphaera ampliaperta, H. carteri, H. euphratis, Re-
ticulofenestra pseudoumbilica, Sphenolithus abies, S.
belemnos, S. heteromorphus, S. procera.
11PA59 9,05938 -78,66310
Early Miocene,
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster daflandrei, Heli-
cosphaera ampliaperta, H. carteri, H. euphratis, Re-
ticulofenestra pseudoumbilica, Sphenolithus abies, S.
belemnos, S. heteromorphus, S. procera.
11PA35-
36 8,85999 -78,38435
Early Miocene,
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
floridanus, Reticulofenestra pseudoumbilica, Spheno-
lithus abies.
11PA57 8,98067 -78,50552
Early Miocene,
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Helicosphaera ampliaperta,
H. carteri, H. euphratis, Reticulofenestra pseudoum-
bilica, Sphenolithus abies, S. belemnos, S. procera.
10PA17 8,9891 -78,56071
Early Miocene,
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Foraminifera : Lepidocyclina (eulepidina) sp., Le-
pidocyclina (lepidocyclina), Amphistegina, sp,. Ho-
metrema, Miogypsina antillea, Miogypsina sp.
10PA52 8,9506 -78,52066
Early Miocene,
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Foraminifera : Miogypsina panamensis, M .an-
tillea, M. intermedia, M.cf. ecuadorensis, Lepidocy-
clina tournori, Amphistegina sp.
continued on next page
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10PA11 8,9391 -78,51326
Early Miocene,
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Foraminifera : Lepidocyclina sp., Amphistegina sp.
10PA64 8,9144 -78,41227
Early-Middle
Miocene NN4 -
Tapaliza Fm.
Foraminifera : Globorotalia sp., Globigerina sp.,
Globigerinoides sp.
11PA23 8,91119 -78,41189
Early-Middle
Miocene NN4 -
Tapaliza Fm. ?
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Helicosphaera ampliaperta,
H. euphratis, H. mediterranea, Reticulofenestra pseu-
doumbilica, Sphenolithus abies, S. heteromorphus.
10PA48 8,9699 -78,50368
Middle Mio-
cene, Serra-
vallian, NN6 -
Tapaliza Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, C. miopela-
gicus, Coronocyclus abisectus, C. floridanus Cyclo-
coccolithus macintyrei, Discoaster deflandrei, Heli-
cosphaera carteri, Reticulofenestra pseudoumbilica,
Sphenolithus abies.
11PA58 9,04912 -78,63697
Middle Mio-
cene, Serra-
vallian, NN7 -
Tapaliza Fm.
Nannofossils : Cyclococcolithus macintyrei, Dis-
coaster kugleri, Helicosphaera carteri, H. walbers-
dorfensis, Reticulofenestra pseudoumbilica, Spheno-
lithus abies.
11PA30-
34 8,92097 -78,39860
Late Miocene,
Tortonian, NN9
- Tuira Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Cyclococco-
lithus macintyrei, Discoaster bollii, D. brouweri, D.
calcaris, D. hamatus, D neohamatus, Helicosphaera
carteri, Reticulofenestra pseudoumbilica, Sphenoli-
thus abies.
11PA39-
40 8,82021 -78,38227
Late Miocene,
Tortonian, NN9
- Tuira Fm.
Nannofossils : Catinaster coalitus, Coccolithus pe-
lagicus, Cyclococcolithus macintyrei, D. calcaris,
Discoaster hamatus, Helicosphaera carteri, Reticulo-
fenestra pseudoumbilica, Sphenolithus abies.
11PA50 8,91740 -78,39268
Late Miocene,
Tortonian,
NN10 - Tuira
Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Cyclococco-
lithus macintyrei, Discoaster brouweri, D. calcaris,
Helicosphaera carteri, Reticulofenestra pseudoumbi-
lica
11PA51 8,92475 -78,40149
Late Miocene,
Tortonian,
NN10 - Tuira
Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Cyclococco-
lithus macintyrei, Discoaster brouweri, D. calcaris,
Helicosphaera carteri, Reticulofenestra pseudoumbi-
lica
continued on next page
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Sanson Hills-San Miguel Gulf
11PA1098,38607 -78,22594
Late Creta-
ceous, Late
Campanian -
Ocu Fm. ?
Nannofossils : Eiffellithus eximius, Micula stauro-
phora, Quadrum gothicum, Reinhardtites anthopho-
rus, Watznaueria barnesae.
11PA1058,41892 -78,04750
Early-Middle
Eocene late
Ypresian-Early
Lutetian - San
Blas Cpx.
Radiolaria : Thyrsocyrtis (Thyrsocyrtis) rhizo-
don,Dorcadospyris platyacanth, Theocorys ? Sp, Ca-
locyclas sp., Spongatractus pachystylus, Amphis-
phaera sp, Circodiscus circularis.
11PA1028,40519 -78,02948
Late Oligocene,
NP25 - Porcona
Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster deflandrei, Dic-
tyococcites dictyodus, Ericsonia fenestrata, Spheno-
lithus ciperoensis, S. moriformis, S. predistentus.
11PA1038,40119 -78,02588
Late Oligocene,
NP25 - Porcona
Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster deflandrei, Dic-
tyococcites dictyodus, Ericsonia fenestrata, Spheno-
lithus ciperoensis, S. moriformis, S. predistentus.
11PA112-
117 8,39654 -78,21572
Early Miocene,
Early-Middle
Burdigalian,
NN2-NN3 -
Clarita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster daflandrei, D.
druggii, Helicosphaera carteri, H. euphratis, Reticu-
lofenestra pseudoumbilica, Sphenolithus abies, S. be-
lemnos, S. procera, S. tintinabulum.
11PA20-
21-22 8,64202 -78,17749
Early Miocene,
Early-Middle
Burdigalian,
NN2-NN3 -
Clarita Fm.
Foraminifera : Heterostegina antillea, Miogypsina
antillea sp., Miogypsina sp., Amphistegina sp.
11PA16 8,61528 -78,12849
Early-Middle
Miocene NN4 -
Tapaliza Fm. ?
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Helicosphaera ampliaperta,
H. euphratis, H. mediterranea, Reticulofenestra pseu-
doumbilica, Sphenolithus abies, S. heteromorphus.
Sambu basin
11PA80 7,93515 -78,14050
Middle Mio-
cene, Serra-
vallian, NN7 -
Tapaliza Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Discolithina
enormis, Discoaster kugleri, Helicosphaera carteri,
H. euphratis, Reticolofenestra pseudoumbilica, Sphe-
nolithus abies.
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11PA94 8,04163 -78,32661
Late Miocene,
Tortonian,
NN10 - Tuira
Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Cyclococcoli-
thus macintyrei, Discoaster brouweri, D. calcaris, D.
neohamatus, Helicosphaera carteri, Reticulofenestra
pseudoumbilica, Sphenolithus abies.
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2.3 Unite´s magmatiques et se´dimentaires du Cre´tace´ supe´rieur a`
l’Eoce`ne moyen : le Complexe de San Blas
Le Complexe de San Blas a e´te´ de´fini par Coates et al. (2004). Selon ces auteurs, il englobe
des se´ries magmatiques et des formations volcano-se´dimentaires du Cre´tace´ supe´rieur a` l’Eoce`ne
moyen. Ce complexe englobe les anciennes Formations et Complexe nomme´s le Basement Complex,
Agglomerate, Chert, Morti tuffs et Ocu Fm. par Shelton (1952); Terry (1956); McReady et Ward
(1960); Bandy et Casey (1973); D.G.R.M. (1991). Le terme San Blas apparait pour la premie`re fois
dans les rapports Esso (1970) sous la de´nomination de Formation San Blas, elle-meˆme divise´e en
deux Formations : la Formation Punta Sabana d’aˆge Cre´tace´ supe´rieur et la Formation Caobanera
d’aˆge Pale´oce`ne. A l’aide d’e´tudes re´centes et des travaux de ma the`se, je distingue trois unite´s
dans ce complexe : le soubassement paname´en, le proto-arc volcanique et l’arc volcanique.
Figure 2.1 – Carte des unite´s volcaniques et volcano-se´dimentaires du bloc Choco´ Panama. Le
Complexe de San Blas est en violet. Les e´toiles et lettres correspondent a` la localisation des
photographies de´crites ci-dessous.
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2.3.1 Le soubassement paname´en
Le substratum de l’isthme paname´en est inconnu, compte-tenu des donne´es ge´ophysiques dont
on dispose (Bandy et Casey, 1973; Case, 1974; Case et al., 1971). Cependant, deux hypothe`ses ont
e´te´ formule´es : il pourrait eˆtre compose´ soit d’une crouˆte continentale amincie, soit d’une crouˆte
oce´anique, recouvertes dans les deux hypothe`ses de coule´es volcaniques issues d’un ou plusieurs
points chauds (CLIP : Caribbean Large Igneous Province) (Kerr et al., 1998; Kerr et Tarney, 2005;
James, 2006; Pindell et Kennan, 2009). Cependant, aucune observation de terrain n’a pu de´montrer
la pre´sence de crouˆte continentale amincie : absence d’aﬄeurements de nature continentale et
absence de xe´nolithes de nature similaire. En outre, les analyses ge´ochimiques de l’arc volcanique
(Wegner et al., 2011; Montes et al., 2012a) de´montrent plutoˆt une origine intra-oce´anique de
l’arc, e´cartant ainsi l’hypothe`se d’un soubassement comprenant une couche continentale amincie.
J’ai identifie´ sur le terrain, des roches (Fig.2.2), que je rapporte au soubassement paname´en, en
m’appuyant sur ces e´tudes. Ces roches aﬄeurent dans le massif de San Blas, dans le golfe de San
Miguel, dans le massif de Bagre et dans le massif de Sapo a` la faveur de mouvements tectoniques
verticaux (Fig. 2.1).
Dans le massif de Sapo, on peut observer des basaltes en coule´es massives ou en coussins (Fig.
2.2.C), entrecoupe´es par des dykes de diabases. Intercale´es entre les basaltes, des radiolarites rouges
montrent parfois la pre´sence de fantoˆmes de radiolaires (e´chantillon 11PA96), malheureusement
non identifiables (Fig. 2.2.D).
Des aﬄeurements similaires sont observables dans la pe´ninsule d’Azuero. Ces roches sont
attribue´es au CLIP d’apre`s les analyses ge´ochimiques et date´es radiome´triquement (me´thode
40Ar/39Ar) du Campanien dans l’est du Panama, et de l’Aptien au Campanien a` l’ouest du Panama
(Lissinna, 2005).
Dans le golfe de San Miguel, des basaltes en coussins aﬄeurent dans plusieurs ıˆlots (Fig. 2.2.A).
Sur ces roches magmatiques ou intercale´s entre ces roches magmatiques, des cherts date´s du Cam-
panien infe´rieur (Bandy et Casey, 1973) sont plisse´s et faille´s (Fig. 2.2.B). La pale´obathyme´trie
de´termine´e par la pre´sence de Foraminife`res indique un environnement marin profond (Bandy et
Casey, 1973).
Dans les e´tudes de profils offshore, de sismique re´flexion, re´alise´es dans le bassin de Colombie
(plaque Cara¨ıbe) et au niveau des puits DSDP Leg 15 et ODP Leg 165, le sommet de cette unite´
pourrait correspondre a` l’horizon B” (Bandy et Casey, 1973; Mauffret et Leroy, 1997; Bowland et
Rosencrantz, 1988; Bowland, 1993).
2.3.2 Le proto-arc volcanique
Le proto-arc a e´te´ de´fini re´cemment par une signature ge´ochimique de roches magmatiques
comprise entre celle d’un plateau oce´anique (LIP) et celle d’un arc volcanique calco-alcalin (Buchs
et al., 2011b; Montes et al., 2012a). Cette unite´ correspond a` la mise en place de l’arc volcanique et
donc a` l’initiation de la subduction de la plaque Farallon. Dans la pe´ninsule d’Azuero, cette unite´
est date´e du Campanien supe´rieur (Buchs et al., 2011b).
Dans l’est Panama, dans la pe´ninsule de Portobelo, la se´rie se´dimentaire est compose´e de tufs
volcaniques en bancs fins siliceux, en alternance avec quelques bancs de calcaires et de calcaires
micritiques silicifie´s. Des nodules de silices apparaissent dans ces bancs. La silicification des bancs
calcaires est associe´e au processus de diage´ne`se. Trois e´chantillons (Fig. 2.3.F) ont permis de dater
cette se´rie du Campanien supe´rieur (Tab. 2.1, e´chantillons 11PA01, 11PA05, 11PA06). A la base
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Figure 2.2 – Illustration photographique montrant les roches du soubassement paname´en. A.
Basaltes en coussin de l’Isla Boca Grande dans le Golfe de San Miguel, e´chantillon 11PA107, d’aˆge
pre´sume´ Cre´tace´ supe´rieur. B. Aﬄeurement de cherts lite´s dans le golfe de San Miguel, e´chantillon
11PA98 azo¨ıque, proche de l’aﬄeurement C72-38 de (Bandy et Casey, 1973). C. Aﬄeurement de
basaltes en coussins, avec pre´sence de mine´raux secondaires due aux circulations hydrothermales au
pied de la Sierra de Sapo a` Playa Muerto. D. Aﬄeurement de radiolarites rouges de fond oce´anique
prises entre deux coule´es de basaltes a` Playa Muerto. L’e´chantillon 11PA96 ne comprend que des
fantoˆmes de radiolaires.
de cette se´rie se´dimentaire apparait une bre`che pyroclastique, compose´e de clastes d’ande´sites
(Fig. 2.3.G). Puis, cette se´rie se´dimentaire est e´pisodiquement intrude´e par des dykes de basaltes
ande´sitiques. Wegner et al. (2011) proposent des aˆges 40Ar/39Ar de l’Eoce`ne moyen et du Cre´tace´
supe´rieur pour une ande´site dans ce meˆme secteur. N’ayant pas re´alise´ d’analyses ge´ochimiques
dans cette zone, je contrains donc ces roches en terme d’aˆge. Cette se´rie volcano-sedimentaire fait
re´fe´rence a` la Formation Ocu`, identifiable sur les cartes ge´ologiques du Panama D.G.R.M. (1991),
observe´e e´galement dans la pe´ninsule d’Azuero par Buchs et al. (2011b); Del Giudice et al. (1969)
et dans la re´gion de Changuinola par Fisher et Pessagno (1965).
Les roches calco-alcalines du massif de San Blas ayant un aˆge Cre´tace´ supe´rieur sont assimile´es
a` l’unite´ du proto-arc et te´moignent de la subduction de la plaque Farallon, exemple du pluton de
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Figure 2.3 – Illustration photographique montrant les roches attribue´es au proto-arc. E. Tuffites
siliceuses d’origine volcanique avec quelques niveaux en alternance de bancs calcaires associe´s a` la
Formation Ocu, dans une carrie`re a` Nombre de Dios dans la pe´ninsule de Portobelo, e´chantillon
11PA04. F. Calcaires massifs silicifie´s avec quelques alternances marneuses de la fin du Campanien
de la Formation Ocu, a` Mariano, pe´ninsule de Portobelo, e´chantillons 11PA05 et 11PA06 (Tab.
2.1). G. Bre`ches pyroclastiques de type volcanique a` la base de la Formation Ocu, dans la pe´ninsule
de Portobelo. H. Aﬄeurement a` la pointe de Morro de Buena Vista a` l’entre´e du Golfe de San
Miguel. A gauche, calcaires micritiques silicifie´s blancs en bancs fins en alternance avec quelques
niveaux plus marneux et conglome´rats d’aˆge Campanien supe´rieur car analogue de l’e´chantillon
11PA109 (Tab. 2.1), a` droite, gre`s en alternance avec des conglome´rats d’aˆge Mioce`ne infe´rieur.
granodiorite de Chuluganti (e´chantillons 10PA55 et 10PA56, cf Annexe lames minces).
Dans le golfe de San Miguel, des calcaires silicifie´s en bancs fins en alternance avec des niveaux
plus marneux, conglome´ratiques et siliceux, du Campanien supe´rieur, e´chantillon 11PA109 (Tab.
2.1), reposent en discordance sur les basaltes et cherts du soubassement paname´en (Fig 2.3.H).
La pre´sence de calcaires montre que soit l’environnement de de´poˆts s’est modifie´ au cours du
temps, e´voluant vers un milieu marin de moins en moins profond, soit une variation de la CCD
(Carbonats Compensation Depth) a` la fin du Cre´tace´ supe´rieur. Je suppose qu’une partie de ces
roches s’est de´pose´e au pied des volcans, en bas des pentes de la marge graˆce a` la pre´sence de
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bre`ches pyroclastiques a` la base de la Formation Ocu` dans la re´gion de Portobelo.
2.3.3 L’arc volcanique
L’arc volcanique dans l’est du Panama aﬄeure pre´fe´rentiellement dans le massif de San Blas-
Darien. L’analyse ge´omorphologique et le fait que la topographie n’exce`de pas 300 m d’altitude
montrent qu’il s’agit d’un arc non actif et tre`s e´rode´.
Figure 2.4 – Illustration photographique montrant les roches attribue´es a` l’arc volcanique. I.
Tonalites a` hornblendes du pluton de Cerro Azul contenant de nombreuses enclaves mafiques, et
intrude´es par des roches mafiques de type basaltes et diabases, rivie`re Pacora/Indio. Les fractures
sont riches en chlorite et e´pidotes. La fracturation re´sulterait de l’intrusion de dykes mafiques. J.
Cherts de couleurs verts, blancs ou bleus reposant sur des basaltes, aﬄeurement visible dans la
rivie`re Mamoni. K. Gre`s volcanode´tritique entre deux coule´es de basaltes, aﬄeurement dans la
rivie`re Terable. L. Chert comprenant des radiolaires d’aˆge compris entre l’Ypresien supe´rieur et
le Lutetien infe´rieur (Eoce`ne infe´rieur a` moyen), e´chantillon 11PA105 (Tab. 2.1) entre le port de
Puerto Kimba et le golfe de San Miguel.
Ce massif est caracte´rise´ par la pre´sence de nombreux plutons. Ceux de Cerro Azul et Mamoni
comprennent des quartzodiorites, des tonalites (Fig. 2.4.I), et des gabbros souvent traverse´s par
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des dykes de basaltes et diabases (cf Annexe lames minces). Sur les anciens flancs de l’arc, on peut
facilement observer des cherts de couleur bleue, verte et/ou noire (Fig. 2.4.J), intercale´s avec des
basaltes en coule´es massives, en coussins, et des niveaux de gre`s volcanode´tritiques et de cendres
volcaniques noires (Fig. 2.4.K).
Dans le golfe de San Miguel, des tufs et cherts (Fig. 2.4.L), dont les radiolaires de l’e´chantillon
11PA105 (Tab. 2.1 et 6.7) donnent un aˆge Eoce`ne infe´rieur a` moyen, sont associe´s aux tufs de
Morti sur une e´paisseur les 2000 m (Bandy et Casey, 1973).
Dans le massif de Maje´, les coule´es basaltiques sont intercale´es avec des cherts, des tufs volca-
niques et des coule´es pyroclastiques. Les vestiges d’anciennes coule´es pyroclastiques montrent un
dynamisme e´ruptif violent issu de volcans explosifs subae´riens.
Dans le massif de Sapo, j’ai pu observer : des e´panchements ande´sitiques, des coule´es formant
des orgues basaltiques, et des bre`ches volcaniques dans la rivie`re Venado.
Ne´anmoins, le massif de Sapo est ge´ographiquement assez e´loigne´ de l’arc volcanique principal,
ce qui pose un proble`me sur la nature de ce massif : pourrait-il s’agir d’un terrain accre´te´ durant
la subduction oblique et/ou e´rosive de la plaque Farallon ? Des e´le´ments de re´ponse seront aborde´s
dans la partie discussion de cette partie et dans le chapitre discussion.
De manie`re ge´ne´rale, les se´ries volcaniques du Pale´oce`ne a` l’Eoce`ne moyen au Panama, sont de
nature calco-alcaline. Elles correspondent a` un arc continu et fortement actif durant cet intervalle
de temps. (Lissinna, 2005; Wegner et al., 2011; Montes et al., 2012a). Dans la re´gion ouest, c’est
a` dire au niveau du bloc Chorotega, l’arc volcanique e´tait positionne´ entre l’actuelle pe´ninsule
d’Azuero et la re´gion de Changuinola, durant le Campanien jusqu’a` l’Eoce`ne moyen. Puis a` la fin
de l’Eoce`ne moyen, l’arc volcanique s’arreˆte dans la re´gion Est Panama, et dans l’ouest de Panama,
se poursuit mais migre vers le Nord a` partir de l’Oligoce`ne jusqu’a` sa position actuelle (Lissinna,
2005).
La re´partition, dans le temps et l’espace, des aˆges ge´ochronologiques et ge´ochimiques au Panama
soule`ve plusieurs proble`mes :
• Au Campanien, comment concilier la mise en place simultane´e d’un arc volcanique dans la
pe´ninsule d’Azuero, et la formation du soubassement paname´en dans la massif de Sapo, un
peu plus a` l’est, e´loigne´ d’environ 250 km ?
• A l’Eoce`ne moyen, pourquoi l’arc de San Blas-Darien, a` l’est du Panama, s’arreˆte-t-il, alors
que dans le bloc Chorotega, a` l’ouest, l’arc migre-t-il vers le nord ?
Pour le premier proble`me souleve´, la disparite´ des aˆges ge´ochronologiques du soubassement de
l’isthme d’aˆge Cre´tace´ supe´rieur, dans l’est Panama et la technique employe´e freinent les inter-
pre´tations. Cependant en l’absence de nouvelles donne´es ge´ochimiques et ge´ochronologiques, je
formulerai plusieurs hypothe`ses qui seront de´crites dans la partie interpre´tation ge´odynamique
pour tenter de trouver une solution cohe´rente (Chapitre 6).
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2.4 Unite´s se´dimentaires de l’E´oce`ne Moyen a` l’Oligoce`ne supe´-
rieur
Des unite´s se´dimentaires reposent en discordance angulaire sur le Complexe de San Blas. On
distingue des se´ries volcanode´tritiques grossie`res issues de l’e´rosion de l’arc volcanique et des For-
mations issues d’un milieu marin plus calme de type bassin (Fig. 2.5).
Figure 2.5 – Carte des unite´s volcaniques et volcano-se´dimentaires du bloc Choco´ Panama. Les
formations d’aˆge E´oce`ne-Oligoce`ne ont e´te´ regroupe´es en une couleur unique, orange. La formation
Darien est identifie´e par des motifs pour mettre en valeur l’apport volcanode´tritique. Les e´toiles
et lettres correspondent a` la localisation des photographies de´crites ci-dessous.
2.4.1 La Formation Darien
La Formation Darien a e´te´ de´crite et nomme´e pour la premie`re fois dans les rapports (Esso,
1970, 1971a,b) et divise´e en deux Membres : le Mbr. Tuquesa et le Mbr Coliscordia. Les sec-
tions stratigraphiques les plus repre´sentatives de cette Formation ont e´te´ re´alise´es dans les rivie`res
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Membrillo, Morti, et Tiwarsiqua dans le massif de San Blas-Darien. Cette Formation s’e´tendait de
l’Eoce`ne moyen a` l’Oligoce`ne infe´rieur, aˆge estime´ graˆce a` la pre´sence de faunes(Esso, 1970).
Nos observations dans les rivie`res Ambroya, Ipeti et Curti, drainant le massif de Maje´ per-
mettent de reconstituer la se´rie comple`te de la Formation Darien (Fig. 2.5). Cette formation re-
pose en discordance angulaire sur le Complexe de San Blas. Elle est constitue´e a` la base d’une
alternance de bre`ches comprenant des clastes parfois me´triques de roches volcaniques (ande´sites,
basaltes, rhyolites), de gre`s volcano-de´tritiques a` grains anguleux, de mudstones et siltites (Fig.
2.6.A). Coates et al. (2004) ont pu observer des basaltes a` la base de la Formation, ce qui contraint
en aˆge la base a` l’Eoce`ne moyen, aˆge des derniers e´panchements volcaniques de l’arc et des re´sul-
tats ante´rieurs de Esso (1971b). Puis, en remontant la se´rie, la taille et la forme des clastes des
conglome´rats e´voluent pour devenir des galets et graviers ande´sitiques de couleur verte en raison
de l’alte´ration des mine´raux ferromagne´siens en chlorite voire pistachite (Fig. 2.6.B). L’e´tude par
lames minces des se´diments les plus fins montre un assemblage de fossiles tre`s pauvre de quelques
globige´rines (cf Annexes lames minces). Cette se´rie se´dimentaire, granoclasse´e, correspond a` des
se´quences turbiditiques de Bouma. La forme des clastes montre que l’on se situe d’abord dans une
zone assez proche du lieu d’e´rosion puis dans une zone plus e´loigne´e. L’arc volcanique du massif de
San Blas-Darien constitue alors la zone d’e´rosion et le massif de Maje´, le lieu de de´poˆt. J’en de´duis
un e´loignement progressif et relatif de la source du mate´riel e´rode´ par rapport au lieu de de´poˆt.
La se´rie se´dimentaire devient ensuite de plus en plus calcaire, admettant encore quelques ni-
veaux conglome´ratiques, des bancs me´triques de gre`s noirs, et des bancs de siltites noires et blanches
(Fig. 2.6.C). Le sommet de la se´rie, dans la rivie`re Curti, montre des calcaires en bancs fins mi-
critiques (Fig. 2.6.D). Cet ensemble plus carbonate´ repose sur les se´diments siliceux en contact
normal dans la rivie`re Ambroya, et en discordance angulaire dans la rivie`re Curti. La se´rie est da-
te´e par les e´chantillons 10PA41 et 11PA43, de l’Oligoce`ne supe´rieur (NP25), au Mioce`ne infe´rieur
(Tab. 2.1). Ce dernier ensemble se´dimentaire calcaire est associe´ a` l’ancienne Formation Aquaqua
de´crite par Shelton (1952).
En conclusion, la Formation Darien te´moigne, durant l’Eoce`ne moyen jusqu’a` l’Oligoce`ne su-
pe´rieur voire Mioce`ne infe´rieur, d’une se´dimentation e´piclastique proximale a` distale, par rapport
a` l’arc volcanique du massif de San Blas-Darien. L’e´paisseur de cette formation est assez variable
en fonction de la pale´oge´ographie mais peut atteindre plus de 1500 a` 2000 m.
2.4.2 La Formation Porcona
Historiquement, la Formation Porcona se nommait Corcona, nom d’un aﬄuent de la rivie`re
Chico, et fut de´crite pour la premie`re fois par Shelton (1952). Elle fut date´e par Shelton (1952) de
l’Eoce`ne supe´rieur, puis de l’Eoce`ne par McReady et Ward (1960), et enfin de l’Oligoce`ne moyen a`
supe´rieur par Esso (1971b); Coates et al. (2004). Les se´ries se´dimentaires, de´crites dans les puits du
bassin de Chucunaque-Tuira, ont e´te´ classe´es anciennement dans les Formations Corcona, Clarita,
Arusa et Aquaqua (Oxoco et Aracca, 1983). La mise a` jour des formations par Coates et al. (2004)
ne fait re´fe´rence qu’a` la Formation Porcona.
La Formation Porcona aﬄeure en bordure du bassin de Chucunaque-Tuira, majoritairement le
long du massif de San Blas-Darien mais e´galement de fac¸on sporadique au niveau des collines de
Sanson (Fig. 2.5). Le contact entre les calcaires de cette Formation et le Complexe de San Blas est
syste´matiquement une discordance angulaire. Les niveaux de calcaires, souvent lapiaze´s, sont riches
en Le´pidocyclines, indiquant un aˆge Oligoce`ne (Fig. 2.7.E, et annexes planches foraminife`res). Ces
meˆmes calcaires correspondent aux ”unnamed limestones” de Montes et al. (2012b). Ne´anmoins,
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Figure 2.6 – Illustration photographique montrant les roches attribue´es aux formations se´dimen-
taires de l’Eoce`ne a` l’Oligoce`ne. A. Siltites siliceuses en bancs de 20cm de la formation Darien,
e´chantillon 10PA19 azo¨ıque, pre´leve´ dans la rivie`re Ambroya du Massif de Maje´. B. Dans la meˆme
rivie`re, conglome´rats et gre`s siliceux avec des clastes de plus en plus arrondis quand on remonte
stratigraphiquement la formation Darien. C. Alternance de siltites calcaires noires et blanches a`
l’aﬄeurement dans la rivie`re Ipeti du massif de Maje´, d’aˆge Oligoce`ne supe´rieur voire Mioce`ne
infe´rieur. D. Aﬄeurement de calcaires en bancs fins micritiques dans la rivie`re Curti du massif de
Maje´, d’aˆge Oligoce`ne supe´rieur voire Mioce`ne.
dans le bassin de Chucunaque, sous ces calcaires, nous avons observe´ et date´ des marnes blanches
du Bartonien (NP17) a` l’Oligoce`ne supe´rieur (NP24)(Fig. 2.7.F). Les assemblages fossiles des
e´chantillons 11PA63, 11PA64, 11PA26, 10PA01, 11PA102 et 11PA103 du tableau 2.1 nous ont
permit de contraindre la Formation Porcona de l’Eoce`ne moyen (Bartonien) a` l’Oligoce`ne supe´rieur.
Dans la synthe`se stratigraphique de´crite dans le rapport Oxoco et Aracca (1983), les puits
Canazas 1, 2 et Rancho Ahogado en bordure de bassin rendent compte de la pre´sence de shales
bitumineux, gre`s et calcaires de l’Eoce`ne moyen a` l’Oligoce`ne supe´rieur sur une e´paisseur de plus
de 6500 pieds (2000 m environ).
J’attribue les aﬄeurements du bassin de Chucunaque-Tuira, allant du Bartonien a` l’Oligoce`ne
supe´rieur, a` la formation Porcona. Cette Formation te´moigne de la mise en place du bassin se´di-
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mentaire de Chucunaque-Tuira, dans un contexte marin peu profond au niveau de ses bordures.
2.4.3 Les Formations observe´es dans la re´gion du Canal de Panama
La cartographie et la description des roches de la zone du Canal de Panama sont finement
de´taille´es a` la suite de la construction du Canal de Panama depuis la fin du 19eme sie`cle. Les
travaux sont compile´s dans la carte ge´ologique de Stewart et al. (1980). On peut ainsi distinguer
entre l’Eoce`ne moyen et l’Oligoce`ne supe´rieur les Formations Gatuncillo, Panama, Bas Obispo,
Bohio, Caimito, et Caraba. Je ne de´cris que les Formations que j’ai pu observer sur le terrain.
2.4.3.1 La Formation Gatuncillo
La Formation Gatuncillo fut nomme´e pour la premie`re fois par Thompson en 1944 qui de´crivit
la pre´sence de shales dans la rivie`re Gatuncillo dans le synclinal de Quebrancha. Cette Formation
rassemble les plus vieilles roches se´dimentaires de la zone du Canal de Panama, particulie`rement
bien expose´es au niveau du synclinal de Quebrancha (Woodring et Thompson, 1949). R. H Ste-
wart identifia environ 110 espe`ces de faunes dans le synclinal de Quebrancha ce qui permit de
contraindre l’aˆge de cette Formation a` l’Eoce`ne supe´rieur (Woodring et Thompson, 1949). De-
puis de nombreuses e´tudes ont e´te´ mene´es a` travers la zone du Canal de Panama par Woodring
(Woodring, 1957) pour aboutir a` une carte de´taille´e des aﬄeurements (Stewart et al., 1980).
Cette Formation repose en discordance sur le complexe de San Blas. Elle se compose : a` la base
d’un conglome´rat compose´ de clastes subangulaires du complexe de San Blas dans une matrice de
gre`s, puis d’une alternance de gre`s, mudstones, et calcaires riches en Le´pidocyclines (Fig. 2.7.H), et
occasionnellement de mollusques, algues, e´chino¨ıdes et fragments de coraux (Montes et al., 2012b).
Cette Formation a une e´paisseur comprise entre 150 et 800 m. Ces roches te´moignent d’une pe´riode
de transgression marine dans la zone du Canal de Panama a` l’Eoce`ne moyen et de la mise en place
de bassins se´dimentaires. L’analyse des lignites dans cette Formation, montre que les pollens et
autres de´bris ve´ge´taux proviennent probablement d’espe`ces ve´ge´tales de la re´gion de Tonosi dans
l’ouest Panama (Herrera et al., 2012). Cette de´couverte signifie que des foreˆts tropicales et des
mangroves se de´veloppaient a` l’Eoce`ne moyen-supe´rieur, sur des surfaces e´merge´es.
2.4.3.2 La Formation Bas Obispo
Anciennement, les roches magmatiques de la Formation Bas Obispo e´taient associe´es a` celles
de la Formation Las Cascadas par Hill en 1898, puis de´crites comme la ”roche de Gamboa” par
Bertrand and Zurcher en 1899 (Woodring, 1957). C’est en 1907 que Howe nomma pour la premie`re
fois la Formation Bas Obispo (Woodring, 1957).
La Formation Bas Obispo aﬄeure sur les berges du Canal de Panama. Cette Formation non
marine est constitue´e de tufs et de coule´es pyroclastiques comprenant des clastes d’agglome´rats,
d’ande´sites et de basaltes. Rooney et al. (2010) proposent de relier les e´chantillons d’ande´sites de
Cerro Patacon a` cette Formation. Les aˆges 40Ar/39Ar sur amphiboles de ces ande´sites sont de
25.37 ± 0.13 Ma.
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Figure 2.7 – Illustration photographique montrant les roches attribue´es aux formations se´dimen-
taires de l’Eoce`ne a` l’Oligoce`ne. E. Alternance de calcaires et marnes en bancs fins de l’Oligoce`ne
supe´rieur de la formation Porcona du bassin de Chucunaque, aﬄeurement de la rivie`re Pacora,
e´chantillon 10PA01 (Tab. 2.1). F. Carrie`re de marnes dans le bassin de Chucunaque, e´chantillon
11PA64 aˆge´ de l’Oligoce`ne supe´rieur (NP24), Fm. Porcona (Tab. 2.1). Les meˆmes roches a` la base
de la carrie`re sont aˆge´es de l’Eoce`ne moyen (NP17), e´chantillon 11PA63 (Tab. 2.1). G. Bre`che
pyroclastique de la formation Bas Obispo age´e de l’Oligoce`ne supe´rieur, aﬄeurant au niveau du
Canal de Panama. H. Carrie`re montrant des calcaires a` l’aﬄeurement de la Formation Gatuncillo
a` proximite´ du Canal de Panama, formation age´e de l’Eoce`ne supe´rieur.
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2.5 L’activite´ magmatique de l’Oligoce`ne au Mioce`ne
Une activite´ magmatique est documente´e par plusieurs auteurs dans la partie centrale et est
du Panama durant l’Oligo-Mioce`ne.
Figure 2.8 – Carte des unite´s volcano-se´dimentaires du bloc Choco´ Panama. Le magmatisme oligo-
mioce`ne de l’ouest Panama et l’est Panama y est figure´ par la couleur rouge. Les e´toiles et lettres
correspondent a` la localisation des photographies de´crites en dessous. Les triangles symbolisent les
aﬄeurements Oligo-Mioce`ne documente´s dans la bibliographie.
On peut citer (Fig. 2.8) :
• le batholite de Petaquilla entre 29 et 26 Ma (Whattam et al., 2012),
• le Cerro Patacon de 25.37 ± 0.13 Ma (Rooney et al., 2010) et sa formation associe´e Bas
Obispo,
• le volcan El Valle de 10 a` 5 Ma (Defant et al. (1991),
• la Formation Pedro Miguel de 19.16 ± 0.5 Ma (Wegner et al., 2011),
• ”Late basalts” dans la zone du canal du Mioce`ne supe´rieur par datation relative (Stewart
et al., 1980),
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Figure 2.9 – Illustration photographique montrant les roches attribue´es aux formations volca-
niques de l’Oligoce`ne supe´rieur au Mioce`ne. A. Vue panoramique du Gold Hill, avec la dernie`re
activite´ volcanique du Mioce`ne supe´rieur ”Late basalts”, la Formation Pedro Miguel et la Forma-
tion Cucaracha au niveau du Canal de Panama. B. La Formation Pedro Miguel date´e du Mioce`ne
moyen- supe´rieur, compose´e de coule´es basaltiques et pyroclastiques, repose sur la Formation Cu-
caracha. C. Dyke dacitique intrudant le complexe de San Blas (Cherts et basaltes) date´e de 18.9 ±
0.4 Ma par U/Pb, dans la rivie`re Ambroya. D. Aﬄeurement d’ande´site porphyrique dans un dyke
du Mioce`ne infe´rieur compose´ majoritairement d’amphiboles et de plagioclases, rivie`re Ambroya.
E. Zoom de l’aﬄeurement D sur les agglome´rats d’amphiboles centime´triques.
• le massif de Maje´ de 18.9 ± 0.4 Ma (Whattam et al., 2012)
• le volcanisme des ıˆles de Las Perlas de 22 a` 19 Ma (Lissinna, 2005),
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• et le volcanisme de Bahia Pinia de 22 Ma (Lissinna, 2005).
Dans le massif de Maje´, des roches magmatiques sous forme de dykes intrudent le complexe de San
Blas et la formation Darien. Cet intrusif re´cent forme par ailleurs la plupart des ”hauts” reliefs du
massif, par le jeu de l’e´rosion diffe´rentielle.
Ces roches sont me´socrates. Des figures de fluidalite´ sont observe´es dans les roches contenant
une plus forte proportion de quartz. Ces roches, de manie`re ge´ne´rale, sont riches en plagioclases
zone´s et brise´s, d’amphiboles, de quelques pyroxe`nes, d’apatites et peu de zircons. La texture des
roches est porphyrique avec une me´sostase comprenant des microlites de plagioclases essentielle-
ment. Les amphiboles sont cristallise´es en agglome´rat (Fig. 2.9C.D) ce qui indique une source de
magma sature´ en eau. Ces dykes sont majoritairement ande´sitique voire dacitique, quand le quartz
est de´tecte´. La pre´sence d’une me´sostase dans tous mes e´chantillons montre une mise en place en
surface ou sub-surface.
Dans la zone du Canal de Panama, la Formation Pedro Miguel repose en contact normal sur
la Formation Cucaracha. Cette formation se compose de basaltes, coule´es pyroclastiques et tufs
volcaniques (Fig. 2.9A.B). Intrudant toutes les se´ries se´dimentaires ne´oge`nes, le dernier e´pisode
volcanique de la zone du Canal, appele´ ”Late Basalts”, n’a pas encore e´te´ date´ mais, sur la base de
la superposition stratigraphique, pourrait correspondre a` un e´pisode du Mioce`ne supe´rieur (Fig.
2.9A).
Les analyses ge´ochimiques du batholite de Petaquilla, de Cerro Patacon, de Maje´ et du volcan
El Baru a` la frontie`re du Costa Rica mettent en e´vidence des roches ayant une signature d’adakite
ou proche des adakites. L’activite´ volcanique mioce`ne des ıˆles de Las Perlas et de Bahia Pinia
n’a quant a` elle pas e´te´ analyse´e mais on peut imaginer, une signature similaire a` celle d’une
adakite, par leur relative proximite´ avec les e´panchements adakitiques identifie´s. Ce volcanisme a
e´te´ interpre´te´ par Whattam et al. (2012) comme e´tant la conse´quence d’une de´chirure horizontale
du panneau plongeant sous l’isthme de Panama, de´chirure qui se propage d’ouest en est au cours
du temps. Montes et al. (2012a) e´met l’hypothe`se de la mise en place d’un arc volcanique mioce`ne.
Cependant, la disparite´ des e´ve`nements volcaniques ne plaide pas pour la mise en place d’un arc
volcanique aussi jeune. L’hypothe`se de la de´chirure du panneau plongeant sous le Panama, ou du
passage en subduction d’une ride, apparaissent ainsi plus cohe´rents. Ces questions seront aborde´es
plus loin dans la partie sur l’e´volution ge´odynamique.
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2.6 Les unite´s se´dimentaires du Mioce`ne infe´rieur
La pe´riode du Ne´oge`ne est essentiellement marque´e par les apports se´dimentaires dans les
bassins de la zone du canal de Panama et des bassins de Chucunaque-Tuira et Sambu. Je de´cris
ici les formations existantes, avec plus de de´tails dans la partie est du Panama, car je n’ai pas eu
l’occasion d’observer toutes les formations dans la zone du Canal de Panama.
Figure 2.10 – Carte des unite´s volcaniques et volcano-se´dimentaires du bloc Choco´ Panama. Les
formations d’aˆge Mioce`ne infe´rieur ont e´te´ regroupe´es en une couleur unique, jaune orange´e. Les
e´toiles et lettres correspondent a` la localisation des photographies de´crites en dessous.
2.6.1 La Formation Clarita
Historiquement, la Formation Clarita a e´te´ nomme´e par Shelton (1952) en se basant sur le
rapport de Beckelmyer (1947). Shelton (1952) de´crivit une se´quence stratigraphique comple`te dans
la rivie`re Clarita, dans le bassin de Tuira. Initialement, cette Formation est date´e de l’Eoce`ne
supe´rieur jusqu’a` l’Oligoce`ne infe´rieur (Shelton, 1952), puis Bandy et Casey (1973) re´e´value`rent
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son aˆge de l’Oligoce`ne moyen jusqu’au Mioce`ne infe´rieur. Ensuite, dans les rapports de Esso (1970,
1971a,b), la Formation Clarita, du Mioce`ne infe´rieur a` moyen, devient le Membre Clarita de la
Formation Capeti. Finallement, Coates et al. (2004) rede´finirent la Formation Clarita du Mio-
ce`ne infe´rieur a` moyen, a` partir du stratotype e´tudie´ dans la rivie`re Tuquesa, proche de Boca de
Marraganti, dans le bassin de Chucunaque.
Dans cette the`se, les roches observe´es et analyse´es de l’est Panama du Mioce`ne infe´rieur sont
majoritairement du Burdigalien, contraint en aˆge par les assemblages de fossiles de plus de 25
e´chantillons (Tab. 2.1). Ces roches aﬄeurent sur les bordures des bassins de Chucunaque et Sambu
en discordance angulaire, soit sur le Complexe de San Blas, soit sur la Formation Porcona, soit
encore sur la Formation Darien (Fig. 2.10).
Une se´quence comple`te de la se´rie est observable le long de la rivie`re Ambroya, dans le massif de
Maje´ (Fig. 2.10). A la base, une bre`che remanie les ande´sites adakitiques formant des clastes angu-
leux parfois me´triques. Puis, la se´rie se´dimentaire e´volue vers une alternance de conglome´rats volca-
node´tritiques de clastes varie´s, des gre`s conglome´ratiques, gre`s feldspathiques et calcare´nites (Fig.
2.11.A). Des se´diments de plages (beachrocks) sont identifie´s : ils sont riches en fossiles d’huˆıtres
(Fig. 2.11.B), tandis que d’autres, plus fins sont riches en Foraminife`res (e´chantillon 10PA52, Tab.
2.1 et annexe planche Foraminife`res). Au sommet de la se´rie se´dimentaire, les conglome´rats de-
viennent de plus en plus rares et laissent place a` des gre`s, et des siltites. Ces se´ries montrent une
pale´obathyme´trie ne´ritique, te´moignant d’une pale´oge´ographie associe´e a` un chapelet d’ˆıles, c’est
a` dire, a` cette e´poque, les hauts reliefs du massif de Maje´ e´taient e´merge´s, cre´e´s par l’activite´
volcanique adakitique, tandis qu’au pied du massif, des e´vidences montrent un milieu marin peu
profond avec quelques plages.
En s’e´loignant du massif de Maje´ en direction du lac Bayano, les se´ries se´dimentaires deviennent
plus fines et pre´sentent de nombreux niveaux siliceux, de gre`s feldspathiques ou remaniant des
cendres volcaniques. Des se´ries se´dimentaires du meˆme type sont observe´es au niveau des collines
de Sanson (Fig. 2.11.D). Le milieu de de´poˆts de ces se´ries est un milieu marin peu profond en
bordure de bassin se´dimentaire. Coates et al. (2004) proposent une pale´obathyme´trie : - au cœur
du bassin de Chucunaque-Tuira de 500 a` 1500 m (middle bathyal) - et au niveau du bassin de
Sambu de 1500 a` 2000 m (lower bathyal).
Au niveau du golfe de San Miguel, la Formation Clarita repose en discordance angulaire sur
le soubassement paname´en (Complexe de San Blas). Elle se compose d’une bre`che de base, re-
maniant les se´diments du Cre´tace´ supe´rieur, puis des conglome´rats et gre`s (Fig. 2.2.B), et enfin
des mudstones noirs et blancs a` convolutes, qui pourraient eˆtre associe´es a` des sismites de´mon-
trant l’existence d’une activite´ tectonique a` proximite´ (Fig. 2.11.C). Ces mudstones a` convolutes
pourraient e´galement eˆtre le re´sultat d’une surcharge se´dimentaire locale dans cette re´gion.
L’e´paisseur de la Formation Clarita est tre`s variable, entre 200 m en bordure de bassins, et
2000 m au cœur des bassins.
2.6.2 La Formation Las Cascadas
Historiquement, les roches de la Formation Las Cascadas e´taient associe´es a` celles de la For-
mation Bas Obispo de l’Oligoce`ne comme un ensemble de roches magmatiques de´crit par Hill en
1898 puis nomme´ ”la roche de Gamboa” par Bertrand and Zurcher en 1899 (Woodring, 1957).
Le terme Las Cascadas Agglomerate a e´te´ propose´ pour la premie`re fois par MacDonald en 1913
(Woodring, 1957). Re´cemment, la de´termination des assemblages de fossiles de type Verte´bre´ dans
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cette Formation a permis de la rajeunir et de lui attribuer un aˆge Mioce`ne infe´rieur (Rincon et al.,
2012).
La Formation Las Cascadas recouvre en discordance la Formation Bas Obispo dans la zone
du Canal de Panama. Elle est constitue´e d’une succession volcano-se´dimentaire, comprenant a` la
base des cendres volcaniques, et des niveaux de pierres ponces entrecoupe´s d’e´pisodes basaltiques
et pyroclastiques (Fig. 2.11.E), puis vers le sommet, des se´quences volcano-se´dimentaires marines
peu profondes comprenant des gre`s conglome´ratiques et des mudstones pourpres et verts riches en
fossiles de Verte´bre´s (Montes et al., 2012b). Cette formation est estime´e a` 390 m d’e´paisseur.
2.6.3 La Formation La Culebra
Historiquement, la Formation La Culebra, anciennement nomme´e ”Culebra Clays” par Hill en
1898, a e´te´ observe´e et de´crite dans la zone du Canal au niveau de Gaillard Cut et des e´cluses
de Pedro Miguel (Woodring, 1957). La base de la Formation La Culebra correspond a` l’ancienne
Formation La Boca, comprenant le membre Emperador Limestone (Kirby et al., 2008), observe´e
sur les bords du canal de Panama.
Cette Formation d’une e´paisseur supe´rieure a` 250 m, pre´sente un facie`s de transgression dans
sa partie infe´rieure et me´diane et un facie`s de re´gression dans sa partie supe´rieure. Le facie`s de
transgression est compose´ : de se´diments de type mudstones noirs lignitiques, repre´sentant un
pale´osol, puis des calcare´nites et de conglome´rats calcaires repre´sentant un pale´o lagon, et enfin
l’Emperador Member, que nous avons observe´ sur le terrain, repre´sentant une ancienne plateforme
re´cifale (Kirby et al., 2008). Le facie`s de re´gression est compose´ de la se´quence se´dimentaire inverse
de´crite pre´ce´demment, c’est-a`-dire : des gre`s, siltites riches en foraminife`res, mollusques, e´chino¨ıdes
et dents de requins, mudstones, et conglome´rats puis des lignites. Ce facie`s de re´gression de´crit
l’e´volution d’un milieu marin inner neritic a` un milieu terrestre car en haut de la Formation, des
niveaux de mudstones montrent du bois de mangroves fossilise´s (Kirby et al., 2008), qui marque
un ancien pale´osol tropical.
2.6.4 La Formation Cucaracha
Le nom de Formation Cucaracha fut propose´ initialement par MacDonald en 1913 pour de´crire
les roches argileuses colore´es dans la re´gion du Canal de Panama au niveau de Gaillard Cut.
La Formation Cucaracha, d’une e´paisseur d’environ 140 m, est constitue´e de cendres volcaniques
argileuses multicolores, de conglome´rats, de gre`s, d’argiles et de lignites. Elle se caracte´rise par
une forte concentration de fossiles terrestres d’origine animale et ve´ge´tale (Kirby et al., 2008).
Cette formation repre´sente une plaine alluviale sous un climat tropical, d’ou` la pre´sence de troncs
de palmiers entie`rement silicifie´s (Fig. 2.11.F). Cette formation repose stratigraphiquement et en
contact normal sur la formation Culebra. La Formation Pedro Miguel, volcanique, repose en contact
normal sur la Formation Cucaracha. On peut e´galement constater que de nombreux dykes de la
Formation Pedro Miguel coupent les se´ries se´dimentaires de la Formation Cucaracha.
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Figure 2.11 – Illustration photographique montrant les roches attribue´es aux formations se´di-
mentaires du Mioce`ne infe´rieur. A. Calcare´nite de la formation Clarita aﬄeurant dans la rivie`re
Ambroya du massif de Maje´. B. Gre`s volcanode´tritique fossilife`re riche en de´bris a` huitres, du Mio-
ce`ne infe´rieur, e´chantillon 10PA52, Formation Clarita (Tab. 2.1), aﬄeurant dans la rivie`re Ambroya
du massif de Maje´. C. Mudstones a` convolutes dans la Formation Clarita du Burdigalien infe´rieur
a` moyen (NN2-NN3), e´chantillons 11PA112 a` 11PA117 dans le golfe de San Miguel (Tab. 2.1). D.
Carrie`re avec aﬄeurement de la Formation Clarita, e´chantillon 11PA20-21-22, a` proximite´ de Santa
Fe´ (Tab. 2.1). E. Alternance de tuffs volcaniques avec des coule´es de laves, entrecoupe´s de failles
normales, aﬄeurant dans le Canal de Panama, de la Formation Las Cascadas. F. Pale´osol tufface´
de la Formation Cucaracha, comprenant de nombreux fossiles mammife`res et de bois fossilise´s,
aﬄeurement dans le Canal de Panama.
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2.7 La couverture se´dimentaire du Mioce`ne moyen a` supe´rieur
Figure 2.12 – Carte des unite´s volcaniques et volcano-se´dimentaires du bloc Choco´ Panama. Les
formations d’aˆge Mioce`ne moyen a` supe´rieur ont e´te´ regroupe´es en une couleur unique, jaune. Les
e´toiles et lettres correspondent a` la localisation des photographies de´crites en dessous.
2.7.1 Les Formations Gatun et Chagres du bassin Canal de Panama
Deux formations apparaissent dans ce bassin : la Formation Gatun et la Formation Chagre`s.
Ces deux formations du Mioce`ne moyen-supe´rieur marquent la dernie`re incursion marine dans la
re´gion (Fig. 2.12). La Formation Gatun a e´te´ nomme´e pour la premie`re fois par Howe en 1907, et
la Formation Chagres par MacDonald en 1919, date´e dans un premier temps du Plioce`ne infe´rieur,
puis re´e´value´e au Mioce`ne supe´rieur (Woodring, 1957; Collins et al., 1996b).
La base de la Formation Gatun est date´e du Mioce`ne moyen-supe´rieur, c’est a` dire plus pre´-
cise´ment du Serravalien (Collins et al., 1996b). Le cœur et le haut de la Formation sont date´s du
Mioce`ne supe´rieur, et plus pre´cise´ment du Tortonien (zone NN10 et N16) (Collins et al., 1996b).
60
2.7 La couverture se´dimentaire du Mioce`ne moyen a` supe´rieur
Elle repose en discordance angulaire sur des se´diments e´oce`nes ou plus re´cents. Elle se caracte´rise
par un conglome´rat de base et des lignites puis par environ 500 m de siltites marines massives et de
gre`s fins. Quelques nodules argileux dans certains niveaux montrent des concentrations de de´bris
fossilife`res (Fig. 2.14.A et B). En bordure du bassin du Canal ou parfois appele´ bassin Gatun,
on peut observer un changement late´ral de facie`s, d’un milieu terrestre de type lagon a` un milieu
marin riche en fossiles (Fig. 2.13). Cette information montre que des terres e´merge´es bordaient ce
bassin. Cette Formation est tre`s riche en fossiles marins (Fig. 2.14.B). La pre´sence de Foraminife`res
benthiques spe´cifiques montre une affinite´ Cara¨ıbe (Collins et al., 1996b).
Figure 2.13 – Changement late´ral de facie`s de la Formation Gatun, sur les flancs du bassin du
Canal. Localisation de l’aﬄeurement d’apre`s la carte ge´ologique de Stewart et al. (1980).
Je n’ai pas observe´ directement la Formation Chagre`s mais Collins et al. (1996b) de´crivent cette
Formation du Mioce`ne supe´rieur, et plus particulie`rement de la fin du Tortonien au Messinien (zone
NN11 et N17). Cette Formation marine de 250 m d’e´paisseur est compose´e majoritairement de gre`s
volcanoclastiques. L’analyse des foraminife`res benthiques, planctoniques et mollusques indiquent
une affinite´ Pacifique (Collins et al., 1996b).
Dans ce meˆme article, l’analyse pale´obathyme´trique indique une profondeur de se´dimentation
entre 0 et 30 m (inner neritic) pour la Formation Gatun et une profondeur de se´dimentation entre
200 et 500 m (upper bathyal) pour la Formation Chagres. La circulation oce´anique entre l’oce´an
Pacifique et l’oce´an Atlantique-Mer des Cara¨ıbes durant le Tortonien et le Messinien est donc
ave´re´e.
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2.7.2 Les Formations des bassins de Chucunaque-Tuira, et Sambu : Sabana
Beds
Les Formations Tapaliza, Tuira et Chucunaque vont eˆtre successivement de´crites. Seules les For-
mations Membrillo et Yavisa aﬄeurant rarement ne seront pas de´crites ici, mais leurs descriptions
lithologiques sont disponibles dans l’article de Coates et al. (2004).
2.7.2.1 La Formation Tapaliza
La Formation Tapaliza a e´te´ nomme´e initialement dans les rapports Esso (1970, 1971a,b) et
son stratotype a e´te´ de´crit dans la rivie`re Tapaliza, aﬄuent de la rivie`re Pucuro dans le bassin de
Tuira, re´gion actuellement inaccessible. Coates et al. (2004) re´e´tudie`rent cette Formation a` partir
de deux se´quences stratigraphiques aﬄeurant dans la rivie`re Tuquesa a` Charco Chiva, et dans la
rivie`re Marraganti dans le bassin de Chucunaque.
La Formation Tapaliza identifie´e dans cette e´tude, aﬄeure e´galement dans la re´gion de Maje´,
pre`s du village d’Ipeti et dans le bassin de Sambu, pre`s du village de Trembla. L’aˆge de cette
Formation est contraint par les assemblages de nannofossiles observe´s dans nos e´chantillons, a` la
zone NN6 et NN7 (e´chantillons 10PA48, 11PA58 et 11PA80 dans la Tab. 2.1), correspondant au
Serravalien (Mioce`ne moyen), voire a` la zone NN4 (e´chantillons 10PA64, 11PA23 et 11PA16 de la
Tab. 2.1). Mes observations attestent de la pre´sence de gre`s remaniant du mate´riel volcanique, de
mudstones et de siltites calcaires et argileuses (Fig. 2.14.C et D). L’e´paisseur de cette Formation
de´pend beaucoup de sa localisation dans le bassin se´dimentaire, et varie entre 350 m et plus de
1500 m. La de´termination de la pale´obathyme´trie est e´galement de´pendante de la morphologie du
bassin et est comprise entre 500 et 1500 m (middle bathyal) dans les zones profondes du bassin
et entre 150 et 500 m (upper bathyal) en bordure de bassin et dans la partie supe´rieure de la
Formation. Les faunes ont une affinite´ Pacifique d’ Coates et al. (2004).
2.7.2.2 La Formation Tuira
La Formation Tuira a e´te´ de´crite et nomme´e initialement par Esso (1970, 1971a,b) sans loca-
lisation du stratotype. Coates et al. (2004) ont repris l’appellation et de´crivirent cette Formation
a` partir d’une section dans la rivie`re Tuira, dans le bassin de Tuira, zone actuellement difficile
d’acce`s.
L’ensemble se´dimentaire le plus jeune dans le bassin de Chucunaque et de Sambu observe´,
correspondrait a` la Formation Tuira (Fig.2.12). Ce sont des siltites comprenant des de´bris de bois,
de squelettes de mollusques et e´cailles diverses (Fig. 2.14.E.F). Certains niveaux sont calcaires
mais la plupart des couches se´dimentaires sont siliceuses. On retrouve e´galement quelques bancs
gre´seux me´triques. L’assemblage de nannofossiles indique un aˆge compris entre la zone NN9b et
NN10, correspondant au Tortonien, Mioce`ne supe´rieur (e´chantillons 11PA30 a` 11PA34, 11PA39,
11PA40, 11PA50, 11PA51, et 11PA94 de la Tab. 2.1).
Ces se´diments se sont de´pose´s a` des profondeurs allant de 0 a` 30 m (inner neritic) en bordure
de bassins a` 500- 1500 m (middle bathyal) au cœur des bassins (Coates et al., 2004). D’apre`s
Coates et al. (2004), le milieu de de´poˆt est pauvre en oxyge`ne lie´ a` un faible assemblage de
Foraminife`res. Au niveau de l’aﬄeurement des e´chantillons 11PA39-40 (Tab. 2.1) dans le massif
de Congo a` proximite´ de Torti, plusieurs niveaux se´dimentaires fins verts et gris montrant un
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milieu de se´dimentation calme et re´ducteur pourraient correspondre a` un milieu de de´poˆt pauvre
en oxyge`ne. L’e´paisseur de la Formation varie entre 500 et 1000 m.
2.7.2.3 La Formation Chucunaque
Je n’ai pas eu l’occasion d’observer cette Formation qui aﬄeure au cœur du bassin de Chucu-
naque, formant la dernie`re couverture se´dimentaire de ce bassin. La Formation Chucunaque fut
nomme´e par Shelton (1952) graˆce au rapport de Beckelmyer (1947), et estime´e en aˆge au Mioce`ne
supe´rieur voire Plioce`ne. Re´cemment, Coates et al. (2004) ont de´crit plus pre´cise´ment cette For-
mation dont le stratotype se situe dans la rivie`re Tuquesa puis dans la rivie`re Chucunaque. Leur
coupe de re´fe´rence dans les se´ries de la Formation Chucunaque se situe le long de la rivie`re Chico
(Coates et al., 2004).
Elle comprend majoritairement des niveaux d’argiles et de siltites, alte´re´es, bleues, vertes a`
noires accompagne´s de quelques horizons fins de gre`s volcanode´tritiques. A sa base, des conglome´-
rats ont e´te´ observe´s. Son e´paisseur n’exce`de pas 400 m en bordure de bassin mais peu atteindre
1200 m d’e´paisseur en son cœur. La pale´obathyme´trie, de´termine´e par l’assemblage des Forami-
nife`res, montre des de´poˆts peu profonds (inner neritic) en bordure, et entre 150 et 500 m (upper
bathyal) au cœur du bassin. L’analyse des nannofossiles indique un aˆge Tortonien a` Messinien
(Mioce`ne supe´rieur), dans la zone NN11 et parfois NN10. La particularite´ de la mise en place de
cette Formation est l’existence d’une discordance entre 8.6 et 7.1 Ma. Cette lacune se´dimentaire
s’observe e´galement dans la zone du Canal de Panama (Collins et al., 1996b) et dans la re´gion de
Bocas del Toro (Coates et al., 2003), il s’agit donc d’un phe´nome`ne re´gional.
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Figure 2.14 – Illustration photographique montrant les roches attribue´es aux formations se´dimen-
taires du Mioce`ne moyen-supe´rieur. A. Carrie`re de Sabanitas ou` aﬄeure la formation Gatun. B.
Dent de Carcharodon Megalodon et autres fossiles trouve´s par Catalina Suarez dans la carrie`re. C.
Aﬄeurement de marnes sur la route de Puerto Lara, date´e du Mioce`ne Moyen, e´chantillon 11PA16,
de la Formation Tapaliza ? (Tab. 2.1). D. Marnes argileuses, au niveau du village de Trembla, dans
la rivie`re de Sambu, date´e du Mioce`ne moyen, Serravalien, e´chantillon 11PA80 (Tab. 2.1). E. Tufs
finement lite´s au village de Torti, date´s du Mioce`ne supe´rieur, Tortonien, e´chantillon 11PA50-51
(Tab. 2.1). F. Shales dans le bassin de Sambu proche du village de Garachine´, date´ du Mioce`ne
supe´rieur, Tortonien, e´chantillon 11PA94 (Tab. 2.1).64
2.8 Re´sume´ et conclusion
2.8 Re´sume´ et conclusion
En re´sume´, la compilation des re´sultats des e´tudes ante´rieures et de mon e´tude permettent de
mieux contraindre l’histoire ge´ologique de la re´gion est du Panama (Fig. 2.15) :
• Le soubassement paname´en est d’origine oce´anique. Sa partie supe´rieure provient de l’e´pan-
chement de basaltes associe´s a` l’activite´ d’un ou plusieurs points chauds. Ce ou ces points
chauds, actuellement vivement de´battus, pourrait correspondre au fonctionnement passe´ du
point chaud actuel des Galapagos (Lissinna, 2005). Ce soubassement est commune´ment relie´
au soubassement de la plaque Cara¨ıbe. Quelques se´diments siliceux tre`s de´forme´s reposent
sur ces roches magmatiques et indiquent un milieu de de´poˆt abyssal. L’ensemble stratigra-
phique date du Cre´tace´ supe´rieur, Campanien infe´rieur. De plus, le sommet de cette unite´
correspond a` l’horizon B”, observable sur des profils de sismique re´flexion offshore des bassins
cara¨ıbes, et en particulier du bassin de Colombie (Bandy et Casey, 1973; Mauffret et Leroy,
1997; Bowland et Rosencrantz, 1988; Bowland, 1993).
• Un proto-arc paname´en, lie´ a` l’initiation de la subduction de la plaque Farallon, se met en
place au Campanien supe´rieur. La signature ge´ochimique du proto-arc co¨ıncide avec une si-
gnature interme´diaire entre celle d’un point chaud et celle d’un arc volcanique calco-alcalin
mature. Lors de cette e´tude, n’ayant pas re´alise´ de nouvelles e´tudes ge´ochimiques, je de´signe
l’unite´ volcano-se´dimentaire comme l’unite´ se rapportant au premier te´moin d’un arc vol-
canique a` la fin du Cre´tace´. L’existence de calcaires biomicritiques silicifie´s montre que le
milieu de de´poˆts devient bathyal.
• Un arc calco-alcalin mature se de´veloppe entre le Pale´oce`ne (65 Ma ?) et l’E´oce`ne moyen
(environ 40 Ma) formant le mate´riel du massif de San Blas-Darien. Les derniers e´ve`nements
volcaniques sont caracte´rise´s par un volcanisme sub-ae´rien. De plus, les donne´es thermochro-
nologiques montrent une phase de surrection se produisant entre 47 et 42 Ma (Lute´tien)
(Montes et al., 2012b). Il est donc possible d’envisager l’e´mergence de quelques hauts reliefs
volcaniques du massif de San Blas-Darien a` cette e´poque, sous la forme d’ˆıles. De plus, la pre´-
sence de vestiges d’anciennes coule´es pyroclastiques marque l’existence de quelques volcans
explosifs e´merge´s.
• L’e´mergence de l’arc produit une unite´ se´dimentaire, appele´e Formation Darien, constitue´e de
de´bris volcaniques issus de l’e´rosion de l’arc volcanique. Ces se´diments se de´posent autour du
massif e´rode´ dans un contexte de pente sous-marine. Cette formation date´e de l’Eoce`ne moyen
a` l’Oligoce`ne supe´rieur, est compose´e dans le massif de Maje´, de bre`ches se´dimentaires qui
deviennent, au cours du temps, des conglome´rats de galets arrondis. Les de´poˆts deviennent
e´galement plus calcaires. On peut en de´duire qu’au fil du temps, le massif de Maje´ s’e´loigne
relativement de la source du mate´riel e´rode´, c’est-a`-dire le massif de San Blas-Darien.
• A cette meˆme pe´riode (Eoce`ne moyen- Oligoce`ne supe´rieur), des bassins se´dimentaires se
forment dans la zone du canal de Panama et dans l’est Panama. Les Formations Gatuncillo
et Porcona en sont les te´moins majeurs. L’e´loignement du massif de Maje´ sugge`re la formation
du bassin de Chucunaque-Tuira en extension le long de l’arc volcanique. La formation du
bassin de Sambu peut eˆtre synchrone ou plus tardive.
• La discordance, entre les se´diments de l’Oligoce`ne supe´rieur et du Mioce`ne infe´rieur, durant
l’Aquitanien dans l’est Panama et la pre´sence de pale´osols dans la re´gion centrale du Panama,
indiquent une e´mergence de la re´gion. Cette e´mergence peut eˆtre lie´e a` des mouvements
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tectoniques re´gionaux ou a` un changement global du niveau des mers. Or durant cette courte
pe´riode, une re´gression marine est prouve´e, mais n’exclut pas pour autant la composante
tectonique. Une analyse des de´formations est donc ne´cessaire et sera pre´sente´e plus loin.
• Entre l’Oligoce`ne supe´rieur et le Mioce`ne infe´rieur, un volcanisme sporadique, a` proximite´
d’accidents tectoniques et de signature adakitique apparait cre´ant des reliefs e´merge´s sup-
ple´mentaires. Ce volcanisme peut eˆtre relie´ a` un de´chirement du panneau plongeant de la
plaque Farallon en profondeur sous l’isthme paname´en.
• Durant le Mioce`ne infe´rieur, les bassins de Chucunaque-Tuira et Sambu se remplissent de
se´diments. Le massif de Maje´ e´merge´ est e´rode´, et des plages bordent ses plus hauts reliefs
(Formation Clarita). La re´gion du Canal est e´merge´e, sous forme de plaine alluviale remaniant
des de´bris volcaniques diverses (Formation Cucaracha).
• Une discordance re´gionale est souligne´e par l’absence de se´diments d’aˆge Langhien (Mioce`ne
moyen, 16-14 Ma environ). Cette discordance peut eˆtre corre´le´e a` un mouvement eustatique
ou tectonique re´gionale. Une analyse des de´formations est donc ne´cessaire pour de´partager
les deux hypothe`ses.
• Au Mioce`ne moyen (Serravalien), la se´dimentation marine reprend dans les bassins de la
re´gion du Canal de Panama et dans les bassins Chucunaque-Tuira et Sambu (Formations
Gatun et Tapaliza). Cette se´dimentation calme en milieu profond, pauvre en oxyge`ne dans
la re´gion est Panama se poursuit jusqu’au Tortonien, 8.6 Ma (Formation Tuira).
• Une discordance entre 8.6 et 7.1 Ma semble en accord avec ce que l’on connaˆıt de l’aˆge de
l’e´mergence de l’isthme paname´en. La se´dimentation dans les bassins se poursuit ensuite
jusqu’a` la fin du Mioce`ne supe´rieur (Formations Chagre`s et Chucunaque).
• Aucun se´diment plioce`ne n’est retrouve´ dans la re´gion centrale et orientale du Panama, ce
qui de´note l’e´mergence de l’isthme d’Ame´rique centrale, la formation d’un pont entre les
deux Ame´riques et la migration des espe`ces animales. Cet e´ve`nement est date´ entre 7 et 3.5
Ma (Keigwin, 1978, 1982; Duque-Caro, 1990a; Coates et al., 1992, 2004; Collins et al., 1996b;
Kameo et Sato, 2000; Beu, 2001; Newkirk et Martin, 2009).
En conclusion, cette e´tude, regroupant a` la fois de nouvelles donne´es d’observation et de des-
cription et de nouvelles datations de fossiles sur roches se´dimentaires, confronte´es aux anciennes
datations et donne´es stratigraphiques issues de la bibliographie, met en e´vidence de nouveaux re´-
sultats stratigraphiques dans la re´gion est Panama. Il est important de noter la mise en place du
bassin de Chucunaque a` l’Eoce`ne moyen et non a` l’Oligoce`ne supe´rieur comme propose´e re´cemment
par Montes et al. (2012b). Quelques incertitudes persistent essentiellement dans le Complexe de
San Blas, correspondant aux roches les plus anciennes et aﬄeurant rarement dans l’est Panama,
ce point sera aborde´ dans le chapitre 6. La figure 2.15 souligne la pre´sence de plusieurs disconti-
nuite´s entre les diffe´rentes Formations et Complexe qu’il faut maintenant expliquer soit par des
mouvements eustatiques soit par des mouvements verticaux d’origine tectonique.
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Figure 2.15 – Se´ries tectonostratigraphiques synthe´tiques du bloc Choco´ Panama. 1 :Complexe de San Blas, 2 : Formation Darien,
3 : Formation Porcona, 4 : Formation Bas Obispo, 5 : Formation Gatuncillo, 6 : Formations las Cascadas, la Culebra, et Cucaracha,
7 : Formation Clarita, 8 : Formation Pedro Miguel, 9 : Formation ”late basalts”, 10 : Formation Tapaliza, 11 : Formation Gatun, 12 :
Formation Tuira, 13 : Formation Chagres, 14 : Formation Chucunaque.
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Chapitre 3
De´formations et structures des blocs
Choco´ et Chorotega
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3.1 Introduction
Pour comprendre l’e´volution ge´odynamique de l’isthme de Panama et la formation des blocs
Choco´ et Chorotega, une e´tude des de´formations et structures, est ne´cessaire.
Pour mener a` bien cette e´tude tectonique, je vais successivement :
• analyser finement les donne´es structurales recueillies sur le terrain ;
• de´gager des informations structurales des images spatiales ;
• interpre´ter les lignes de sismique re´flexion (mises a` disposition par Total SA).
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Mon objectif est de confronter chaque re´sultat, d’apporter une re´solution temporelle graˆce aux
re´sultats stratigraphiques, pour en de´duire diffe´rents re´gimes successifs de de´formation, contraints
dans le temps et dans l’espace.
Je commencerai par une description des donne´es utilise´es, de la me´thodologie d’interpre´tation,
puis enfin je de´crirai les diffe´rents re´gimes de de´formation. Je terminerai par une synthe`se et une
discussion des principaux re´sultats.
3.2 Les donne´es utilise´es
J’associe ici les donne´es de terrain, que j’ai recueilli lors de trois missions a` Panama, les re´sultats
des images spatiales, et des donne´es ge´ophysiques disponibles ainsi que les donne´es publie´es dans
la bibliographie re´gionale. Toutes ces donne´es ont e´te´ compile´es et incorpore´es dans une base de
donne´es organise´e dans le logiciel ArcGIS. Les repre´sentations graphiques ont ensuite e´te´ traite´es
a` l’aide du logiciel Adobe Illustrator.
3.2.1 Donne´es de terrain
Mes donne´es de terrain originales ont e´te´ rassemble´es lors de trois missions, re´alise´es au cours
de ma the`se, fruit de multiples collaborations.
Une premie`re mission de reconnaissance, de courte dure´e, a e´te´ re´alise´e en profitant d’un Work-
shop, organise´e en fe´vrier 2010 par le Smithsonian Tropical Research Institute (STRI) dans le cadre
des projets IGCP 546 ”Subduction zones of the Caribbean”et IGCP 574 ”Bending and bent orogens”.
Une deuxie`me mission, en mars-avril 2010, d’une dure´e d’un mois et demi a e´te´ l’occasion de
parcourir, les massifs de Maje´ et de San Blas-Darien, avec l’aide et la collaboration du STRI. J’ai
e´galement pre´leve´ des e´chantillons des huiles du puits de Garachine´ 2, dans le bassin de Sambu.
Une troisie`me mission, d’un mois et demi en fe´vrier-mars 2011, a permis d’explorer la pe´ninsule
de Portobelo, les collines de Sanson, le massif de Sapo, le bassin de Sambu, le golfe de San Miguel
et de retourner dans les re´gions e´tudie´es pre´alablement pour recueillir des donne´es supple´men-
taires. Cette mission a e´te´ re´alise´e en collaboration avec l’Universite´ de Panama et graˆce a` l’appui
logistique de l’entreprise Panama Exotic Adventures.
Au total, 378 sites ge´ologiques (observations, e´chantillonnages, et mesures stratigraphiques)
ont e´te´ examine´s dans l’est Panama (Fig. 3.1) en l’espace de ces deux anne´es.
Sur le terrain, nous avons e´te´ confronte´s a` un certain nombre de difficulte´s :
• La couverture ve´ge´tale tropicale tre`s dense, ne permettant pas l’observation comple`te de
paysages et re´duisant ainsi le champ d’interpre´tation. Les aﬄeurements se situent essentielle-
ment dans les rivie`res qui incisent les massifs. Il faut donc explorer le cours de celles-ci pour
re´unir les indices structuraux dont nous avons besoin ;
• Le re´seau de voiries (routes, pistes, chemins) tre`s peu de´veloppe´ fruit d’une volonte´ politique
de limitation des convois de narcotrafiquants. En outre, le re´seau de communication existant
est e´pisodiquement coupe´ par les inondations en saison des pluies ;
• L’alte´ration tre`s forte des aﬄeurements lie´e au climat tropical humide ;
• L’existence de territoires indige`nes autonomes (communaute´s indiennes Kuna, Embera et
Wounaan) et difficiles d’acce`s surtout a` cette pe´riode, lie´e aux manifestations et protestations
contre des lois paname´ennes visant l’exploitation minie`re sur ces territoires.
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Figure 3.1 – Carte du Panama montrant la localisation des sites ge´ologiques et la position des
principales coupes ge´ologiques interpre´tatives re´alise´es. La topographie est extraite des donne´es
SRTM.
• La pre´sence militaire pre´gnante, en raison des passages re´guliers de narcotrafiquants. Des
re´gions entie`res sont ainsi mine´es, et la re´gion frontalie`re avec la Colombie reste inaccessible.
Dans un tel contexte, l’exploitation des images spatiales pour l’e´tude des de´formations a` grande
e´chelle, en comple´ment de mes donne´es de terrain, est apparue comme une solution approprie´e.
3.2.2 Les images spatiales a` capteurs passifs : ASTER, Landsat7 ETM+, images
issues de Google Earth
Le syste`me de te´le´de´tection le plus simple pour observer la surface de la Terre est certainement
l’exploitation des photographies ae´riennes et des images satellites.
Des images de la Terre sont obtenues a` partir d’un radiome`tre passif imageur, graˆce a` un syste`me
me´canique et optique qui balaye l’ensemble d’une sce`ne. Il est couple´ a` un syste`me de restitution
permettant d’associer des niveaux de gris aux valeurs radiome´triques obtenues en chaque point.
Le logiciel Google Earth compile ainsi, des photographies ae´riennes et satellites, et des images
satellites supple´mentaires. Ces images, drape´es d’un MNT, sont en libre acce`s. Elles permettent
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ainsi une premie`re me´thode d’approche de la zone d’e´tude. Cependant, cette me´thode souffre de
quelques limitations : la re´gion d’e´tude est rarement image´e en haute re´solution et de manie`re
ge´ne´rale, l’Ame´rique Centrale tre`s ve´ge´talise´e et nuageuse est particulie`rement mal repre´sente´e.
Les images du programme Landsat7 ETM+ (Enhanced Thematic Mapper Plus), sont dispo-
nibles sur le serveur https://zulu.ssc.nasa.gov/mrsid/mrsid.pl. Elles ont une re´solution pan-
chromatique de 15 m et 28.5 m pour les images composites, et une re´solution de 60 m dans l’in-
frarouge thermique. Cependant, le proble`me de la couverture nuageuse et ve´ge´tale caracte´ristique
du Panama persiste.
Les images du programme ASTER (Advanced Spaceborne Thermal Emission and Reflection
Radiometer) du satellite Terra fournit un MNE d’une re´solution de 30 m sur le plan horizontal,
qui a` premie`re vue pourrait eˆtre un outil pre´cieux pour une cartographie fine. Malheureusement, il
existe de nombreuses anomalies re´siduelles lie´es a` la couverture nuageuse et ve´ge´tale qui perturbent
les donne´es ASTER donnant un aspect ”grumeleux” a` l’image. Ces artefacts les rendent parfois
inutilisables.
3.2.3 Les images spatiales a` capteurs actifs : SRTM, ERS2
Mon choix s’est porte´ sur l’utilisation d’images provenant de capteurs actifs e´mettant dans les
hyperfre´quences.
L’imagerie radar posse`de le grand avantage d’eˆtre inde´pendante de l’e´clairage solaire et quasi-
inde´pendante de la couverture nuageuse. De manie`re simple, ces images sont fournies par un
satellite (ou une navette spatiale) comportant une antenne radar embarque´e, et fonctionnant en
alternance comme e´metteur et re´cepteur d’ondes (Fig. 3.2.A).
Les premie`res donne´es utilise´es dans cette e´tude sont fournies par un satellite comportant un
radar late´ral, l’ERS2-SAR (Fig. 3.2.A ex :ERS).
L’onde e´lectromagne´tique est e´mise par une antenne oblique, sous forme d’un faisceau e´troit
maintenu dans le plan perpendiculaire au de´placement du satellite. Les caracte´ristiques de l’onde
retourne´e (amplitude, phase, et polarisation) sont compare´es a` celles de l’onde e´mise, afin de
de´duire :
• le temps de parcours capteur-objet-capteur, et de calculer ainsi la distance capteur-objet,
• et l’atte´nuation du signal re´trodiffuse´ par rapport a` celui e´mis, qui donne indirectement les
proprie´te´s de la surface re´flectrice.
En effet, les mesures re´cupe´re´es par l’antenne de´pendent du coefficient de re´trodiffusion, lui meˆme
fonction de plusieurs parame`tres comme :
• la fre´quence du faisceau monochromatique incident ;
• l’angle d’incidence ;
• la polarisation du faisceau incident et re´trodiffuse´ par la surface. On parle de polarisation
horizontale (H) lorsque le champ e´lectrique du rayonnement e´lectromagne´tique vibre dans
le plan paralle`le a` l’axe de vol et perpendiculaire a` la direction de vise´e ; et de polarisation
verticale (V) lorsque le champ e´lectrique est perpendiculaire a` l’axe de vol et de vise´e. Il
existe quatre combinaisons : HH, VV, HV et VH ;
• les caracte´ristiques e´lectriques du milieu lie´ a` la constante die´lectrique, qui de´crit la capacite´
des mate´riaux a` absorber, re´fle´chir et e´mettre l’e´nergie des hyperfre´quences. Par exemple, la
teneur en eau de la cible influence le faisceau re´trodiffuse´ ;
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Figure 3.2 – A. Configuration ge´ome´trique des satellites ERS-SAR 1 et 2, B. Diffe´rents me´canismes
de diffusion des ondes e´mises par le satellite sur la surface de la terre et C. Diffe´rents types de
distorsion ge´ome´trique dans une zone a` fort relief lie´ au radar late´ral. Sche´mas modifie´s issus du
site internet de l’ESA, consultable a` l’adresse suivante : http://earth.esa.int/applications/
data_util/SARDOCS/spaceborne/Radar_Courses/Radar_Course_II/
• la ge´ome´trie de surface, et plus pre´cise´ment la rugosite´ qui influence fortement la quantite´
d’e´nergie re´trodiffuse´e. Par exemple, les surfaces lisses et horizontales, comme les eaux calmes
ou les routes, re´fle´chissent presque toute l’e´nergie incidente dans la direction oppose´e du
radar, et apparaissent donc fonce´es. La ve´ge´tation provoque quant a` elle la re´flexion diffuse
des hyperfre´quences (Fig. 3.2.B) et apparaissent comme des zones claires (Fig. 3.3, dont les
niveaux de gris ont e´te´ inverse´s).
La re´solution de l’image obtenue est lie´e a` la longueur de l’antenne radar : plus l’antenne radar
est longue, meilleure est la re´solution. Cependant, la mise en place dans l’espace, d’une antenne
longue et fixe est proble´matique. Pour re´soudre ce proble`me, les inge´nieurs ont mis au point le radar
a` synthe`se d’ouverture (SAR = Synthetic Aperture Radar). Il posse`de une antenne physiquement
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Figure 3.3 – Comparaison des pixels en amplitude d’une sce`ne ERS2-SAR de zones cultive´es et
prairies par rapport a` une ve´ge´tation tropicale dense. A gauche, sce`ne ERS2-SAR dont les niveaux
de gris ont e´te´ inverse´s et a` droite l’image Landsat composite. Notez l’influence importante des
zones cultive´es sur le signal des pixels.
plus courte, capable de simuler une antenne virtuelle de plus grande dimension. Cela donne un
accroissement de la re´solution effective des images, par des me´thodes d’enregistrement de donne´es
et de traitement du signal spe´cifiques.
Toutefois, deux phe´nome`nes lie´s aux radars late´raux limitent l’exploitation des donne´es et sont
a` prendre en compte :
• le bruit de speckle (chatoiement) qui affecte le signal et rend difficile l’interpre´tation mais qui
peut eˆtre contourne´ par un filtrage des donne´es,
• les de´formations ge´ome´triques caracte´ristiques du radar a` antenne oblique, modifient l’e´chan-
tillonnage au sol des zones de fort relief, mais sont contourne´es par l’acquisition d’une image
ascendante et descendante (Fig. 3.2.C).
Les secondes donne´es radar utilise´es sont fournies par la mission SRTM (Shuttle Radar Topo-
graphy Mission). Les donne´es altime´triques qu’elle procure, ont e´te´ recueillies lors d’une mission
de 10 jours en fe´vrier 2000, par la navette ae´rospatiale Andeavour de la NASA, a` une altitude de
233 km. La technique d’acquisition des donne´es s’appuie sur la me´thode de l’interfe´rome´trie radar.
Une antenne principale est installe´e sur la navette et une seconde antenne est de´ploye´e a` partir
d’un bras de 60 m de long. La description de la me´thode de l’interfe´rome´trie radar est de´veloppe´e
sur le site de la NASA, http://www2.jpl.nasa.gov/srtm/.
L’e´tude de´taille´e, que j’ai re´alise´e, se base ainsi sur l’utilisation principale de ces deux jeux de
donne´es :
• les donne´es SRTM utilisant une longueur d’onde de 5.8 cm (bande C) pour construire un
MNT d’une re´solution de 3 secondes d’arc (approximativement 90 m a` l’e´quateur) ;
• les donne´es ERS2-SAR (European Remote Sensing) utilisant une fre´quence de 5,3 GHz
(bande C), une polarisation VV, et une re´solution du pixel d’amplitude de 12.5x12.5 m
pour une couverture ge´ographique de 100x100 km. Ces images ne sont pas gratuites. Pour
re´duire les couˆts, j’ai privile´gie´ un jeu de sce`nes d’un meˆme type d’orbite (descendante) pour
couvrir la zone est Panama.
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Figure 3.4 – Mosa¨ıque des sce`nes ERS2-SAR brutes, acquises dans la re´gion de Panama en orbite
descendante.
Les caracte´ristiques de chaque sce`ne sont de´crites dans le tableau (Tab. 3.1). Les nume´ros de
la figure 3.4 correspondent aux sce`nes ERS2-SAR. Des proble`mes techniques inhe´rents au satellite
(Meadows et al., 2008) n’ont malheureusement pas permis d’imager le golfe de San Miguel et le
golfe d’Uraba (Fig. 3.4).
Number Orbit Track Date Pass
1 43323 383 03-AUG-2003 Descending
2 73111 111 14-APR-2009 Descending
3 73340 340 30-APR-2009 Descending
4 67557 68 22-MAR-2008 Descending
5 57265 297 03-APR-2006 Descending
6 67557 68 22-MAR-2008 Descending
7 57265 297 03-APR-2006 Descending
8 68015 25 23-APR-2008 Descending
Table 3.1 – Caracte´ristiques succinctes des sce`nes ERS2-SAR utilise´es.
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Chaque sce`ne est traite´e se´pare´ment pour e´tudier l’amplitude du signal. La premie`re e´tape
optionnelle consiste a` masquer la mer, pour que l’e´tape suivante soit plus rapide. Pour atte´nuer le
bruit de speckle, j’ai applique´ un filtre avec le logiciel NEST DAT de l’ESA, ”Smooth and Blurr”
sur la sce`ne brute. Il calcule une moyenne arithme´tique 3 x 3 ou 4 x 4, selon le niveau de bruit
de la sce`ne et produit une nouvelle sce`ne. Et enfin, pour le confort de l’interpre´tation, la gamme
des gris est inverse´e pour que les surfaces visibles par le satellite soient plus claires que les surfaces
non visibles dans les zones a` haut relief.
3.2.4 Donne´es ge´ophysiques
J’ai eu acce`s a` certains rapports de compagnies pe´trolie`res ainsi qu’a` des lignes de sismique
re´flexion tire´es sur le prisme Nord-Panama (NPDB), acquises en juin 1975 par la compagnie Phillips
Petroleum et le consortium AGIP S.P.A.
Pour comple´ter l’interpre´tation ge´ologique, les donne´es provenant des e´tudes ante´rieures mene´es
dans la re´gion ont e´te´ conside´re´es.
3.3 Me´thodologie d’interpre´tation des formations ge´ologiques
Avant d’analyser les structures tectoniques pour de´finir un re´gime de de´formation a` grande
e´chelle, il est indispensable d’extrapoler les donne´es stratigraphiques existantes sur une plus large
zone et de de´terminer la nature entre chaque formation ge´ologique. Cette extrapolation s’effectue
a` partir de l’analyse des images satellites et SRTM, sur la base des observations de terrain, en
propageant les contacts interpre´te´s a` partir des re´gions bien ”contraintes” sur le terrain.
En pratique, il est difficile, et meˆme quasi-impossible de suivre des couches ge´ologiques a` travers
une ve´ge´tation dense et sous un sol de re´gion a` climat tropical humide : en effet, le signal ERS2-
SAR ne traverse que partiellement la ve´ge´tation. J’ai tente´ alors de contourner le proble`me le
mieux possible.
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Figure 3.5 – Illustration des diffe´rentes roches en fonction de la texture visible sur l’image ERS2-
SAR en couleur inverse´e. Roches volcaniques et volcano-clastiques grossie`res : photographies A et
D. Tufs volcaniques du massif de San Blas-Darien : photographie B. Se´diments calcaires et meubles :
photographie E (voir chapitre stratigraphie aﬄeurement de la Formation Porcona). Se´diments de
la Formation Clarita : photographie C. 77
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La constante die´lectrique de la surface de re´trodiffusion influence le signal des images ERS2-
SAR. Par conse´quent, la ve´ge´tation, la teneur en eau, la rugosite´ et la composition du sol influencent
le signal re´cupe´re´ par le satellite. Or, dans un milieu naturel, pour une couche ge´ologique donne´e,
on sait que :
• un certain type de ve´ge´tation peut se de´velopper avec une teneur en eau spe´cifique ;
• la composition d’un sol est issue de l’alte´ration de la roche me`re dont la teneur en eau lui
est propre.
En prenant l’exemple de la figure 3.5, on constate qu’entre la zone des basaltes, ande´sites, etc. (zone
A) du complexe de San Blas et la zone des tufs volcaniques (zone B) de ce meˆme complexe, la
rugosite´ et le niveaux de gris de pixels sont significativement diffe´rents. En revanche, en comparant
la zone A par rapport a` la zone ou` aﬄeure de la Formation Darien (zone D), compose´e de mate´riels
volcanode´tritiques grossiers, on constate peu de diffe´rence.
Les proprie´te´s des formations rocheuses peuvent e´galement intervenir, comme par exemple la
re´sistance a` l’alte´ration de certains bancs. Ainsi, les gre`s de Formation Clarita (zone C) se re´ve`lent
eˆtre plus cohe´sifs et difficiles a` e´roder, tandis que les marnes calcaires de la Formation Porcona
(zone E) sont peu cohe´sives et facilement e´rode´es. Par ailleurs, les gre`s de la Formation Clarita dans
le bassin de Chucunaque sont de´forme´s et de´terminent de petits reliefs, amplifie´s par la distorsion
des images radar. Cette caracte´ristique rend la formation plus facile a` reconnaitre. Il est ainsi
possible de suivre certaines limites de bancs.
Pour re´sumer, on peut en pratique, parfois, reconnaitre certaines formations graˆce a` de tels in-
dicateurs indirects. Toutefois, lorsque l’extrapolation devient difficile, les interpre´tations des cartes
ge´ologiques existantes sont adopte´es.
Les e´pisodes magmatiques ponctuent intense´ment la ge´ologie du Panama et sont principalement
observe´s aux niveaux des massifs de la re´gion du bloc Choco´ et dans la re´gion du canal de Panama.
De tels e´pisodes se caracte´risent soient par :
• des plutons comme ceux de Cerro Azul/Utive´-Mamoni et de Chuluganti dans le massif de
San Blas. La cartographie des plutons est difficile a` e´tablir seulement en analysant les images
radar, mais ces roches plutoniques sous un climat tropical humide ont une faible re´sistance
a` l’e´rosion. Ces ensembles lithologiques apparaissent ainsi sous la forme de de´pressions topo-
graphiques ;
• des coule´es de laves massives comme ceux de la Formation Pedro Miguel, et du Complexe de
San-Blas dans le massif de San Blas-Darien ;
• des dykes ande´sitiques a` dacitiques tardifs observe´s dans le massif de Maje´ (Fig. 3.6.A, .B
et .C). A partir des observations de terrain, j’interpre`te tous les hauts reliefs de la re´gion de
Maje´ comme des roches provenant de cet e´ve`nement volcanique. En effet, cet e´pisode e´tant
re´cent, les roches sont faiblement e´rode´es.
Graˆce aux images radar, on repe`re des doˆmes circulaires ”lisses” qui se de´tachent de la topographie
ge´ne´rale. Quelques exemples de ces structures apparaissent sur la carte topographique SRTM du
massif de Maje´ (Fig. 3.6), mais ces dernie`res structures sont pre´sentes dans toute la re´gion est
du Panama, a` proximite´ des failles. Je les interpre`te soit, comme le re´sultat d’un volcanisme se-
condaire lie´ a` l’activite´ tectonique des failles environnantes, qui re´activerait d’anciennes chambres
magmatiques, soit comme des ensembles volcaniques de signature adakitique empruntant pre´fe´-
rentiellement les accidents tectoniques.
Je vais maintenant aborder la partie description des structures et de´formations des roches et
leur interpre´tation en terme de re´gime tectonique re´gionale.
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Figure 3.6 – Exemple de contacts intrusifs de type dykes dans le massif de Maje´ et son extrapo-
lation. L’intrusif ande´sitique a` dacitique de signature adakitique forme la plupart des hauts reliefs
du massif.
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3.4 Re´gime de de´formations successif et structures associe´es
Les diffe´rentes missions de terrains m’ont permis de lever des coupes ge´ologiques interpre´tatives
(Fig. 3.8 et Fig. 3.9) a` travers la re´gion est Panama et d’en e´laborer une carte ge´ologique simplifie´e
(Fig. 3.7) a` partir des donne´es stratigraphiques et structurales, localisant les diffe´rentes coupes
ge´ologiques.
Figure 3.7 – Carte ge´ologique simplifie´e du bloc Choco´ Panama et localisation des coupes ge´olo-
giques analyse´es.
Ces coupes (Fig. 3.8 et Fig. 3.9) et la carte structurale (Fig. 3.10) illustrent les diffe´rentes
phases de de´formations subies par le bloc Choco´ au cours du Ce´nozo¨ıque. Pour une meilleure
compre´hension des coupes ge´ologiques, je propose de les de´crire en de´composant les diffe´rents
re´gimes tectoniques successifs, des plus re´cents aux plus anciens.
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Figure 3.8 – Coupes ge´ologiques interpre´tatives et ste´re´ogrammes des pendages regroupe´s par
zones et formations ge´ologiques. AA’A” : coupe N-S du massif de San Blas-Darien, du bassin de
Chucunaque au massif de Maje´. BB’ : coupe NE-SW du massif de Maje´. CC’ : coupe NE-SW
re´interpre´te´e de l’archipel de Las Perlas, modifie´e d’apre`s Mann et Kolarsky (1995) 81
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Figure 3.9 – Coupes ge´ologiques interpre´tatives et ste´re´ogrammes des pendages regroupe´s par
zones et formations ge´ologiques. DD’ : coupe NE-SW a` travers le bassin de Chucunaque, les collines
de Sanson, et le golfe de San Miguel. Pendages et structures a` l’Est du bassin de Chucunaque selon
Shelton (1952). EE’ : coupe NE-SW a` travers le massif de Bagre´, le bassin de Sambu et le massif
de Sapo.
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Figure 3.10 – Carte structurale simplifie´e du bloc Choco´ Panama. Les de´formations actives et
re´centes sont repre´sente´es de couleur noire tandis que les de´formations conside´re´es comme anciennes
sont de couleur blanche.
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3.4.1 De´formations extensives le long de la marge nord du bloc Choco´
Dans la re´gion de Portobelo, aﬄeurent les roches du complexe de San Blas, et plus particulie`-
rement les roches du proto-arc, qui constituent la Formation Ocu`, traverse´e par des dykes de l’arc
volcanique. Des alluvions quaternaires dans les zones en de´pression reposent en discordance sur
ces formations dans les zones en de´pression.
La morphologie des reliefs e´mousse´s (Fig. 3.11), lie´s a` la forte alte´ration des zones tropicales,
laisse entrevoir une ge´ome´trie de blocs bascule´s, sous la forme de horst et graben (Fig. 3.27). Ces
reliefs sont borde´s par des failles normales dont la direction de pendage varie entre le NO et le N
(Fig. 3.11.B), dans la re´gion situe´e entre le Cerro Almirante et la Loma La Cruz. A proximite´ de
Puerto Lindo, des failles normales interpre´te´es a` partir des images spatiales, montrent un pendage
apparent vers le S et le SE.
Les se´diments, de nature tuffitique, sont fortement plisse´s en aval de ces failles normales (Fig.
3.11.A et B). La figure 3.11.A illustre un niveau de de´collement entre les tuffites et les calcaires
silicifie´s, se manifestant par une structure de pli de rampe qui se propage vers le nord. De tels
de´collements dans les niveaux se´dimentaires se font au niveau des interfaces lithologiques comme
des contacts tuffites/calcaires ou peut encore tuffites/bre`ches volcaniques. En direction du sud,
lorsque l’on se rapproche de la faille normale majeure, les de´formations deviennent plus intenses
et des structures de type slump se de´veloppent (Fig. 3.11.B).
La de´formation de la Formation Ocu`, interpre´te´e comme le re´sultat de phe´nome`nes de de´sta-
bilisation sur des pentes qui se seraient alors forme´es a` la suite du jeu des failles normales dans un
contexte extensif. Dans le cadre d’une telle interpre´tation, ces de´formations sont superficielles et
ne concernent que la couverture se´dimentaire.
Cependant les roches aﬄeurant dans la zone de Portobelo sont d’aˆge campanien supe´rieur,
c’est-a`-dire relativement anciennes pour la re´gion. De plus, les niveaux se´dimentaires originalement
calcaires admettent des niveaux silicifie´s ce qui laissent penser a` un processus de diage´ne`se par
enfouissement sous plusieurs milliers de me`tres de couverture se´dimentaire. Comment expliquer
alors leur actuel aﬄeurement en haut de marge ? Il est difficile d’imaginer que de simples glissements
de terrain superficiels suffisent a` faire remonter ces niveaux enfouis. Je pose donc l’hypothe`se
que diffe´rentes phases de de´formations ont e´te´ ne´cessaire pour permettre la surrection des se´ries
me´sozo¨ıques. Les dernie`res de´formations re´sulteraient d’un phe´nome`ne extensif a` grande e´chelle.
Comme la re´gion se situe sur une marge oce´anique, on peut supposer qu’une telle extension de´coule
de l’effondrement gravitaire de l’arc volcanique.
En observant le long de la marge nord de l’arc volcanique du bloc Choco´, on constate que
de telles de´formations sont pre´sentes dans les zones sous marines adjacentes. La ligne PAN 12
(Fig.3.12) illustre un glissement gravitaire d’aˆge tertiaire. En amont, plusieurs failles normales
dont l’enracinement est probablement profond provoquent une de´stabilisation de pentes : il se
forme alors des failles normales secondaires le long d’un de´collement sub-horizontal concave qui
se termine en aval par un chevauchement du mate´riel ”glissant” sur des couches se´dimentaires
plus stables. Ce genre de glissement est appele´ dans la litte´rature rotational landslide (Clague et
Douglas, 2012).
Ce glissement semble eˆtre provoque´ par le jeu de failles normales majeures. Ces failles normales
indiquent l’existence d’une phase d’extension a` l’origine de la formation du bassin de San Blas a` la
bordure de l’arc volcanique au nord. Toutefois, certaines de ces failles normales sont scelle´es par des
se´diments ne´oge`nes tandis que d’autres sont re´active´es par deux syste`mes de failles de´crochantes
compressives qui de´terminent deux structures en fleurs positives (Fig.3.12). Le flanc sud de la
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premie`re fleur positive au nord de´forme les se´diments les plus re´cents cre´ant une ge´ome´trie de box
fold et de pop up (Fig.3.12). Le deuxie`me syste`me de´crochant se situe au niveau de la marge et
re´active d’anciennes failles normales, cre´ant de nouvelles failles compressives superficielles.
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Figure 3.11 – Coupe ge´ologique interpre´tative de la re´gion de Portobelo illustrant le jeu des failles normales lie´es a` l’effondrement
gravitaire de l’arc volcanique. Une vue panoramique vers le sud permet d’observer la morphologie constitue´e de blocs bascule´s. Les
tuffites du Campanien supe´rieur de la Formation Ocu` sont plisse´es (A). Des slumps (B) sont a` proximite´ des failles normales (C).
Ces tuffites reposent sur des bre`ches ande´sitiques du proto-arc.
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Figure 3.12 – Ligne sismique PAN-12 montrant des glissements de pentes le long de la marge nord
de l’arc volcanique. Des failles normales te´moignent d’une phase d’extension lie´e soit au collapse
de l’arc soit une extension arrie`re arc. Ces failles normales sont ensuite reprises en transpression,
processus encore actif actuellement.
Ces failles de´crochantes pourraient e´galement eˆtre a` l’origine de glissements gravitaires le long
de la marge.
Dans un premier temps, par l’e´tude onshore, je constate un ensemble de failles normales le long
de la marge nord de l’arc volcanique du bloc Choco´. Dans un second temps, par l’e´tude offshore,
j’observe e´galement une phase d’extension ancienne reprise par des syste`mes de failles de´crochantes
compressives. Une incertitude reste sur l’origine de l’extension a` terre dans la re´gion de Portobelo,
est-ce le re´sultat d’un effondrement gravitaire actif de l’arc volcanique ou d’un syste`me de´crochant
en fleur positive dans cette re´gion ou encore d’une compe´tition entre ces deux de´formations (Fig.
3.13) ?
En terme d’aˆge, les failles normales formant le bassin de San Blas sont plus anciennes que les
failles transpressives actives dans la partie offshore. La pre´sence d’alluvions quaternaires au pied
des escarpements de failles normales dans la pe´ninsule de Portobelo indique que ces de´formations
sont encore actives.
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Figure 3.13 – Sche´mas simplifie´s d’une marge d’arc volcanique soumise a` un effondrement gravi-
taire (A) et a` un effondrement gravitaire avec le passage de failles de´crochantes (B).
3.4.2 De´formations transpressives re´centes dans le bloc Choco´ au Panama
Dans la re´gion du Darien, la de´formation se re´partit (Fig. 3.16 et Fig. 3.10) entre :
• les collines de Congo au nord (extension est du massif de Maje´) ;
• les collines de Sanson et le massif de Pirre a` l’est ;
• la frontie`re de plaque entre la plaque Nazca et le bloc Choco´ (plaque Cara¨ıbe) a` l’ouest ;
• le massif de Baudo en Colombie, extension du massif de Sapo et Bagre au Panama, au sud.
J’observe e´galement une zone allonge´e de soule`vement ge´ne´ral proche de la frontie`re Pa-
nama/Colombie (Fig. 3.16. Cette zone, d’orientation globale N50˚ E, est associe´e a` la faille de
Pirre dans le bassin de Chucunaque et a` quelques segments de failles de´crochantes dextres d’orien-
tation N40˚ E, a` la frontie`re Panama/Colombie. Elle co¨ıncide avec une zone active en transpression
dextre qui sera de´taille´e dans le chapitre 5.
En bordure de coˆte pacifique colombienne se trouve une zone de failles d’orientation ge´ne´rale
N170˚ E, que l’on appelle zone de failles de Los Saltos : elle est sub-paralle`le au front de subduction
de la plaque Nazca face a` ce secteur. Ces failles a` caracte`re de´crochant se´nestre de´terminent : - des
structures en pull apart au niveau des relais entre segments (Fig. 3.16.A et .B), - ainsi qu’a` l’est de
la zone de failles, des plis en e´chelon, dont les axes oscillent entre N˚ 20E et N˚ 40E (Fig. 3.16.C).
Vers le nord, cette zone de failles se dissocie en trois principaux segments de failles bien dis-
tincts : la faille du Rio Jaque (Fig. 3.14), la faille de Sambu, et la faille de Rio Balsas (Fig. 3.16.B).
Ces trois segments de failles courent respectivement au pied de trois massifs : le massif de Sapo
(Fig. 3.14), le massif de Bagre et le massif de Pirre (Fig. 3.16).
Le massif de Sapo montre une structure de plis anticlinaux en e´chelon dont les axes oscillent
entre N160˚ E et N170˚ E, affectant le Complexe de San Blas (Fig. 3.9 coupe EE’).
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Figure 3.14 – A. Panorama de la coˆte pacifique montrant la faille de Jaque au pied du massif de
Sapo. B. La faille se propage en mer, pouvant cre´er des surrections re´centes de la coˆte.
La topographie du massif de Bagre est beaucoup plus e´mousse´e, ce qui s’explique probablement
par une activite´ moins importante sur la faille de Sambu par rapport aux deux autres failles (Fig.
3.9 coupe EE’).
Le massif de Pirre constitue a` lui seul une antiforme courbe´e d’environ 80 km de long, d’axe
N15˚E dans la partie centrale et N160˚E-170˚E a` ses terminaisons pe´rianticlinales.
Plus au Nord, la faille de Rio Balsas semble se connecter a` la faille de Sanson Hills d’orientation
N135˚E : cette dernie`re est une faille de´crochante se´nestre avec de nombreux plis de´jete´s en e´chelon
affectant toutes les se´ries ne´oge`nes du bassin de Chucunaque (Fig. 3.9 coupe DD’).
Le massif de Congo, compose´ essentiellement de se´diments ne´oge`nes, est de´forme´ par des plis
dont les axes sont compris entre N130˚ E et N170˚ E. Ces plis du massif de Congo viennent buter
contre le massif de Maje´, qui constitue ainsi un butoir tectonique, en raison de la diffe´rence de
rhe´ologie entre les deux massifs.
Dans le massif de Maje´, les de´formations qui impliquent les roches du Complexe de San Blas,
sont beaucoup plus diffuses. A proximite´ de la coˆte pacifique, des line´aments ont e´te´ observe´s et
peuvent eˆtre interpre´te´s comme des segments d’une faille de´crochante se´nestre, mais cette interpre´-
tation me´riterait des contraintes supple´mentaires (donne´es structurales et observations ge´ologiques)
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Figure 3.15 – Photographies de cataclasites le long de la faille de Sambu, dans la Rivie`re Sambu,
au niveau d’un rapide.
(Fig. 3.8 coupe BB’).
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Figure 3.16 – De´formations transpressives dans la province de Darien. A : Image ERS2-SAR de
Jaque-Darien B : Interpre´tation morpho-structurale de la re´gion. C : Image SRTM de la frontie`re
Panama-Colombie. D : Interpre´tation morpho-structurale des de´crochements se´nestres en contexte
de transpression. On observe une terminaison en queue de cheval d’une faille sub-paralle`le au front
de subduction. Les fle`ches indiquent le de´placement en cm/an des plaques et blocs selon Trenkamp
et al. (2002), avec comme re´fe´rentiel la plaque Ame´rique du Sud.
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L’existence de sources chaudes au pied des collines de Sanson montre que des fluides circulent
le long de ces failles, entraˆınant la formation de travertins (Fig.3.17). Il s’agit d’un indice d’une
activite´ re´cente de ces failles. Mais un marqueur plus fiable est sans nul doute la sismicite´.
L’activite´ sismique de la re´gion le long de ces grands de´crochements montre que les de´formations
sont actives (voire chapitre 2). La re´gion est soumise a` de nombreux se´ismes de faibles magnitudes,
trop faibles pour eˆtre documente´s dans les catalogues de l’USGS et d’Harvard mais e´tudie´s par
l’Instituto de Geociencas de la Universidad de Panama (http://www.geocienciaspanama.org/).
Figure 3.17 – Photographies de la source chaude (A) au pied d’une colline de Sanson avec forma-
tion d’un travertin (B).
Le re´gime transpressif est donc aise´ment caracte´risable sur le terrain car il forme la plupart des
structures topographiques. Les failles actives responsables de la sismicite´ enregistre´e sont caracte´-
rise´es par des line´aments que l’on peut observer sur les images spatiales SRTM et ERS2-SAR. Les
structures plisse´es, anticlinaux et synclinaux, qui de´forment la couverture se´dimentaire de l’Eo-
ce`ne moyen au Mioce`ne supe´rieur ont pu eˆtre identifie´es graˆce a` leur topographie typique d’un
re´gime transpressif, tant par le suivi des couches se´dimentaires sur les images spatiales que par de
nombreuses observations de terrain.
Par ailleurs, la zone de failles de Los Saltos se termine au sud en ”queue de cheval”, avec
des failles de´crochantes se´nestres alternant avec des structures compressives. Cette terminaison
s’effectue au niveau de la courbure de la frontie`re de plaques, zone ou` le front de subduction
d’orientation N170˚ passe progressivement a` une zone de´crochante se´nestre est-ouest (Fig. 3.16.
D).
Selon cette interpre´tation, la zone de failles de Los Saltos accommode donc la courbure de la
frontie`re de plaques entre le bloc Choco´ Panama (appartenant a` la plaque Cara¨ıbe) et la plaque
Nazca. De plus, selon les vecteurs GPS (Trenkamp et al., 2002), le bloc Choco´ Panama se de´place
dans la meˆme direction que la plaque Nazca, d’ouest en est a` une vitesse plus faible : 2.5 cm/an
pour le bloc Choco´ et 5.8 cm/an pour la plaque Nazca. Les trois failles, Rio Jaque, Sambu et Rio
Balsas vont donc absorber une partie du mouvement du bloc Choco´ Panama dans un contexte de
transpression.
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3.4.3 De´formations compressives du Mioce`ne moyen-supe´rieur
Des de´formations compressives affectent une grande partie des de´poˆts se´dimentaires de la re´gion
pacifique du bloc Choco´.
Figure 3.18 – Extraits de ligne sismique re´flexion migre´e dans le bassin de Sambu, tire´s du rapport
Oxoco et Aracca (1983) : PO-01, PO-03, PO-10 et PO-10A.
Dans un premier temps, les lignes de sismique re´flexion extraites du rapport d’Oxoco et Aracca
(1983), donnent l’occasion d’appre´cier les de´formations et structures associe´es en profondeur (Fig.
3.18 et Fig. 3.19). Les re´flecteurs ont e´te´ corre´le´s en aˆge, graˆce aux donne´es des puits existants, et
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re´interpre´te´s en fonction des noms actuels des diffe´rentes Formations.
Figure 3.19 – Extraits de lignes sismiques migre´es du bassin de Sambu, tire´s du rapport Oxoco
et Aracca (1983), re´interpre´te´s selon les Formations ge´ologiques actuelles. L’e´paississement se´di-
mentaire a` proximite´ des failles chevauchantes peut eˆtre interpre´te´ soit par un re´gime extensif qui
aurait re´gne´ jusqu’au Mioce`ne moyen, soit par la formation de plateformes carbonate´es en creˆte
des plis anticlinaux.
Ces extraits montrent :
• un socle acoustique volcanique et volcanoclastique, attribue´ au Complexe de San Blas et/ou
a` la Formation Darien. L’aˆge de ce socle doit eˆtre au plus vieux de l’Eoce`ne moyen ;
• des de´poˆts se´dimentaires peu e´pais, attribue´s a` la Formation Porcona, d’aˆge Oligoce`ne ou
E´oce`ne moyen terminal ;
• une se´rie se´dimentaire attribue´e aux Formations Clarita et Tapaliza, du Mioce`ne infe´rieur a`
moyen ;
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• une couverture se´dimentaire correspondant aux Formations Tuira et Chucunaque, dont les
apports proviennent de la marge paname´enne, d’aˆge Mioce`ne moyen a` supe´rieur ;
• des se´diments plio-ple´istoce`ne.
Les dernie`res de´formations montrent des failles inverses, produisant des anticlinaux de´jete´s a`
vergence sud-ouest, parfois e´galement sud-est. La de´formation compressive est date´e par les de´poˆts
se´dimentaires syn-de´formation du Mioce`ne moyen-supe´rieur, et est ensuite scelle´e par les derniers
de´poˆts du Plio-Ple´istoce`ne (ligne PO-01, Fig. 3.19). Le toit de la structure anticlinale est e´merge´
et e´rode´ au Plioce`ne, puis immerge´ au Plio-Ple´istoce`ne (ligne PO-03, et lignes PO-10 et PO-10A,
Fig. 3.19).
L’e´paisseur de la se´rie se´dimentaire du Mioce`ne infe´rieur-moyen est plus importante a` proximite´
des failles. Cette diffe´rence d’e´paisseur est interpre´te´e de deux manie`res soit 1) par la croissance
d’une plateforme carbonate´e dans un milieu peu profond, ou 2) par le jeu de failles normales oligo-
mioce`nes re´active´es au cours du Mioce`ne moyen. La deuxie`me interpre´tation est pre´fe´re´e car plus
cohe´rente avec l’histoire de la formation du bassin de Sambu.
Ainsi, je de´montre que la de´formation compressive se produit au cours du Mioce`ne moyen
jusqu’au Mioce`ne supe´rieur.
Figure 3.20 – Chevauchement du Complexe de San Blas, en plat et rampe, ici photographie du
plat.
Sur la coupe BB’ (Fig. 3.8), dans le massif de Maje´ en bordure du bassin de Chucunaque,
la meˆme ge´ome´trie de plis de´jete´s a` vergence sud-ouest s’observe au niveau d’une ancienne faille
normale re´active´e. Un peu plus a` l’ouest, le chevauchement du Complexe de San Blas en plat et
rampe (Fig.3.20), engendre une structure antiforme intrude´e par le dernier e´pisode magmatique
du Mioce`ne infe´rieur (Fig. 3.7).
La synforme du bassin de Chucunaque- Tuira est e´galement reprise en compression, ce qui
provoque une ondulation de grande amplitude de la couverture se´dimentaire (Fig. 3.8, coupes
AA’A” et BB’, et Fig. 3.9 coupe DD’).
Dans le golfe de San Miguel (Fig.3.9, zoom de la coupe DD’), les de´formations compressives
identifiables sont assez peu contraintes en aˆge : il est difficile de de´finir s’il s’agit des de´formations
transpressives actives ou de de´formations compressives du Mioce`ne moyen-supe´rieur.
La coupe re´interpre´te´e issue de Mann et Kolarsky (1995) de la structure de l’archipel de Las
Perlas pre´sente le meˆme plissement a` vergence sud-ouest (Fig. 3.8, coupe CC’) que j’attribue a` la
phase compressive du Mioce`ne moyen-supe´rieur.
En re´sume´, des de´formations compressives apparaissent au cours du Mioce`ne moyen-supe´rieur :
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elles se manifestent par des plis de´jete´s a` vergence sud-ouest (dans leur ge´ome´trie actuelle), dans
l’est du Panama. Ces de´formations compressives peuvent eˆtre interpre´te´es comme la toute premie`re
expression du re´gime des de´formations qui se poursuit a` l’Actuel sous la forme de de´crochements
se´nestres compressifs dans des zones de faiblesse bien localise´es, telles que la zone des failles du Rio
Jaque, de Sambu, de Rio Balsas et des Sanson Hills. Par ailleurs, les failles inverses re´sultant de la
phase de compression, re´activent d’anciennes failles normales a` l’origine des bassins se´dimentaires
de Chucunaque-Tuira et de Sambu.
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3.4.4 Transtension et formation des bassins
L’analyse des de´formations les plus re´centes (du Mioce`ne moyen-supe´rieur) fait ressortir la
pre´sence de de´formations plus anciennes associe´es a` des failles normales. J’explique maintenant la
ge´ome´trie des structures extensives pour contraindre leur e´volution dans le temps et dans l’espace.
3.4.4.1 De la pe´ninsule d’Azuero au golfe de Panama
La pe´ninsule d’Azuero, situe´e dans le bloc Chorotega, est connue pour les de´crochements se´-
nestres actifs de l’ASFZ, Azuero-Sona Fault Zone, et de la JFZ, Joaquin Fault Zone (Fig. 3.21).
Ces failles pourraient eˆtre a` l’origine du bassin de Tonosi mais les donne´es biostratigraphiques
indiquent un aˆge pour la Formation Tonosi de l’Eoce`ne supe´rieur au Mioce`ne infe´rieur (Kolarsky
et al., 1995b). Corral et al. (2013) proposent la formation du bassin Tonosi en contexte d’avant-arc
borde´ plus au nord par la faille de JFZ en transpression dextre au cours du Cre´tace´ supe´rieur-
Pale´oge`ne. Ces failles ont donc une histoire beaucoup plus ancienne.
Ne´anmoins, ce qui m’inte´resse plus particulie`rement dans la pe´ninsule d’Azuero, ce sont ces
longs line´aments d’orientation moyenne N150˚ (Fig. 3.21). Au vu du relief engendre´ par ces line´a-
ments, je les interpre`te comme des failles et fractures disloquant la pe´ninsule.
Ces failles et fractures sont e´galement observe´es graˆce aux anomalies magne´tiques e´tudie´es par
Santamaria Vallejos (2008). Ces failles, a` caracte`re de´crochant se´nestre, par exemple celles qui sont
note´es AFZ et PFZ sur la figure 3.22.A, de´calent de plusieurs kilome`tres des zones d’anomalies
positives dans le golfe de Panama, et se prolongent dans la pe´ninsule d’Azuero . Les failles de ce type
les plus occidentales sont a` peine visibles, tandis que les failles, les plus occidentales, dans le golfe
de Panama accommodent de fortes de´formations. Cela de´note une atte´nuation des de´formations
vers l’ouest, et donc une concentration des de´formations dans le golfe de Panama.
De plus, en regardant plus attentivement l’extrait de la ligne POC-19, ligne est-ouest de sis-
mique re´flexion publie´e par Mann et Kolarsky (1995) (Fig. 3.22.B et .C), on constate que la
composante de´crochante est associe´e a` des mouvements normaux. Ces failles normales affectent
les se´diments d’aˆge E´oce`ne moyen jusqu’au Plioce`ne voire Ple´istoce`ne. La discordance entre les
se´diments de l’Eoce`ne moyen et ceux du Plio-Ple´istoce`ne montre un soule`vement/e´mergence des
blocs et une e´rosion de la surface jusqu’au Plioce`ne, suivi par une se´dimentation induisant une
subsidence jusqu’a` l’Actuel. Le re´gime extensif se termine au Plioce`ne voire Ple´istoce`ne.
97
DE´FORMATIONS ET STRUCTURES DES BLOCS CHOCO´ ET CHOROTEGA
Figure 3.21 – Image SAR-ERS2 et STRM de la pe´ninsule d’Azuero. Cartographie simplifie´e des
principaux line´aments de type failles et fractures. OFZ : Ocu` Fault Zone, JFZ : Joaquin Fault
Zone, Azuero Sona Fault Zone. Noter l’abondance des failles et fractures d’orientation N150˚ .
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Figure 3.22 – A. Carte illustrant les donne´es magne´tiques a` une altitude de 1.5 km et re´duit au
poˆle, modifie´e d’apre`s Santamaria Vallejos (2008). On note la dislocation des anomalies positives
par des de´crochements se´nestres comme AFZ, Azuero Fault Zone, et PFZ, Pedasi Fault Zone. B.
Extrait de la ligne de sismique re´flexion POC-19 non migre´e d’orientation est-ouest avec la position
du puits Corvus-1 d’apre`s Mann et Kolarsky (1995). C. Interpre´tation de l’extrait en accord avec
les donne´es de puits Corvus-1, d’apre`s Mann et Kolarsky (1995).
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En corre´lant les observations faites dans le golfe de Panama et celles faites dans la pe´ninsule
d’Azuero, je de´duis que les failles visibles a` terre, d’une orientation moyenne N150˚ E, re´sultent d’un
meˆme re´gime transtensif se´nestre se produisant entre l’Eoce`ne moyen et le Plioce`ne. La formation
du bassin de Macaracas au nord de la pe´ninsule (Fig. 3.21) doit en eˆtre la conse´quence, comme le
de´montre une se´dimentation de l’E´oce`ne supe´rieur jusqu’au Mioce`ne dans ce bassin.
En conclusion, un re´gime d’extension lie´ a` des failles de´crochantes se´nestres se produit entre
l’Eoce`ne supe´rieur jusqu’au Plioce`ne dans la pe´ninsule d’Azuero, et le golfe de Panama, zone
frontie`re entre le bloc Choco´ et le bloc Chorotega.
3.4.4.2 Dans la re´gion du Canal de Panama
Intuitivement, le re´gime transtensif observe´ dans le golfe de Panama doit s’e´tendre plus au nord
dans la zone du canal de Panama. On peut se´parer cette re´gion en deux parties : - la partie sud
comprenant le passage e´troit du canal, connexion avec la coˆte pacifique (Fig. 3.23), - et la partie
nord comprenant le bassin du canal d’aˆge Eoce`ne a` Mioce`ne supe´rieur et le lac Gatun.
La partie sud, en surface, est de´forme´e par le passage de failles a` composante normale et dextre
d’orientation N10˚ E a` N30˚ E, comme celles de Pedro Miguel et de Limon (Fig. 3.27). De plus,
l’excavation de roches pour la cre´ation du Canal mit a` jour un re´seau dense de failles de´crochantes
(Fig. 3.24.B). Des tranche´es pale´osismologiques ont e´te´ re´alise´es perpendiculairement a` la faille
de Limon et Pedro Miguel (Rockwell et al., 2010a,b). Elles de´montrent une activite´ re´cente et un
de´placement estime´ entre 4 et 7 mm/an(Rockwell et al., 2010b). Ces failles sont a` l’origine du
bassin de Madden. Les failles de Caballo et Agua Sucia, de meˆme ge´ome´trie, forment le bassin en
synclinal de Quebrancha (Fig. 3.27).
En profondeur, selon le profil gravime´trique de Farris (2011), diffe´rentes marches soulignent
des escarpements de failles normales a` vergence vers l’ouest. On peut supposer que ces failles
correspondent au prolongement nord des failles observe´es graˆce aux anomalies magne´tiques dans
le golfe de Panama.
Ces failles exprime´es en surface correspondraient donc a` des failles conjugue´es s’enracinant
en profondeur au niveau d’un grand syste`me transtensif. Sachant qu’une se´dimentation de bassin
se produit a` l’Eoce`ne moyen (Formation Gatuncillo) dans ce secteur, je peux en de´duire que ce
syste`me transtensif est actif a` partir de l’Eoce`ne moyen.
Dans la partie sud de la re´gion du Canal, a` terre, la mise en place du bassin du Canal de
Panama a` l’Eoce`ne est e´galement en faveur d’un syste`me transtensif majeur a` cette e´poque. Les
failles normales dans la Formation Gatun du Mioce`ne moyen-supe´rieur (Fig. 3.24.A) constituent
e´galement des marqueurs de ce re´gime extensif.
L’e´tude des lignes de sismique re´flexion en mer, permet de discerner deux e´ve`nements tecto-
niques :
• le premier e´ve`nement est illustre´ par deux figures en fleur ne´gative dans le cadre d’une
structure ge´ne´rale de graben sur la ligne PAN7 (Fig. 3.26).
• le second e´ve`nement, plus re´cent, montre dans la ligne PAN7 (Fig. 3.26) une re´activation
d’anciennes failles normales en fleur positive n’affectant pas les derniers de´poˆts se´dimentaires.
Sur la ligne PAN6 (Fig. 3.25), les fleurs positives sont mieux visibles et affectent des se´diments
plus jeunes.
Sans information d’aˆge sur les se´diments du bassin offshore, il est difficile de contraindre en temps
ces de´formations. Ne´anmoins, quelques suppositions peuvent eˆtre faites, a` partir des se´diments
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Figure 3.23 – Carte ge´ologique simplifie´e de la re´gion du Canal de Panama. La coupe CC’ repre´-
sente un profil des anomalies de Bouguer, issue de Farris (2011)
aﬄeurant a` terre : ces informations laissent penser que le de´veloppement de ce bassin commence
a` la fin de l’Eoce`ne moyen.
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Figure 3.24 – Photographies de la couverture se´dimentaire dans la re´gion du Canal affecte´e par le
passage de failles. A. Failles normales et failles conjuque´es avec rotation de blocs dans la Formation
Gatun. B. Failles de´crochantes dextres a` composante normales affectant la Formation Cucaracha.
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Figure 3.25 – Ligne sismique re´flexion PAN6 perpendiculaire a` la coˆte Cara¨ıbe, et son interpre´tation structurale.
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Figure 3.26 – Ligne sismique re´flexion PAN7 perpendiculaire a` la coˆte Cara¨ıbe, et son interpre´tation structurale.
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Au cœur du massif de San Blas-Darien, un re´seau de failles de´crochantes se´nestres est de´cele´
a` partir de l’analyse des images radar (Fig. 3.27). Ces failles sub-paralle`les ont une orientation
comprise entre N˚ 60˚ E et N70˚ E. Le relai entre les segments de failles s’effectue sous la forme de
duplex en extension. La faille de Rio Gatun, la plus connue, a e´te´ interpre´te´e comme une faille
de´crochante se´nestre a` composante normale (William et Associates, 2007; Earth Consultants In-
ternational, 2005; Rockwell et al., 2010a,b; Mann et Kolarsky, 1995). En effet, l’e´tude de tranche´es
pale´osismologiques, la pre´sence de de´calage de rivie`res, et de pale´ochenaux, indiquent que la faille
de Rio Gatun est une faille active dont le mouvement de´crochant a e´te´ estime´ entre 3 et 8 mm/an.
Je suppose que ces failles, caracte´ristiques de cette re´gion, sont intimement lie´es aux de´forma-
tions transtensives NO-SE.
En conclusion, la se´paration du bloc Choco´ et Chorotega s’accompagne d’un re´gime transtensif
actif de l’Eoce`ne moyen jusqu’a` l’Actuel. Si on conside`re que l’arc volcanique du Cre´tace´ supe´rieur
a` l’Eoce`ne moyen dans la pe´ninsule d’Azuero est le meˆme que celui qui forme le massif de San
Blas Darien, alors le de´calage se´nestre du re´seau de failles transtensives peut eˆtre estime´ a` environ
170 km. En conside´rant que ce re´seau transtensif de´buta vers 38 Ma (aˆge des derniers e´ve´nements
e´ruptifs dans le massif de San Blas (Wegner et al., 2011), le de´placement moyen est d’environ 4 a`
5 mm/an.
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Figure 3.27 – Image ERS2-SAR en niveau de gris inverse´ et interpre´tation morpho-structurale de
la re´gion du canal.
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3.4.4.3 Les bassins de Chucunaque-Tuira et de Sambu
Le bassin de Chucunaque-Tuira constitue une synforme. Il s’e´tend : - le long du flanc sud du
massif de San Blas-Darien, - et borde les flancs nord du massif de Maje´, de Congo, les collines de
Sanson et le massif de Pirre. Le bassin de Sambu est quant a` lui borde´ par les massifs de Bagre et
de Sapo dans sa partie onshore et par l’archipel de Las Perlas dans sa partie offshore.
Ces deux bassins sont borde´s par des re´seaux de failles telles que celles de SHFZ (Sanson Hills
Fault Zone) pour le bassin de Chucunaque-Tuira ou telle que celles de la SFZ (Sambu Fault Zone)
pour le bassin de Sambu.
Figure 3.28 – Coupe ge´ologique interpre´tative dans la rivie`re Curti. Les failles normales formant
le bassin de Chucunaque sont re´active´es au cours du Mioce`ne moyen-supe´rieur. Sche´mas e´volutifs
du bassin asyme´trique de Chucunaque-Tuira.
Ces deux bassins ont e´te´ interpre´te´s re´cemment comme e´tant des te´moins d’un re´gime extensif
au cours de l’Oligoce`ne supe´rieur, produisant des structures en horst et graben (Montes et al.,
2012b; Coates et al., 2004).
Mes donne´es biostratigraphiques permettent de mieux contraindre l’aˆge du bassin de Chucunaque-
Tuira. Graˆce a` ces e´chantillons, on peut attribuer l’aˆge de la formation du bassin de Chucunaque-
Tuira a` l’Eoce`ne moyen terminal, plus pre´cise´ment a` l’e´tage Bartonien (voir chapitre Stratigraphie).
Les contraintes en aˆge sur le bassin de Sambu sont disperse´es et indiquent un aˆge aux alentours
de l’Oligoce`ne moyen (Oxoco et Aracca, 1983).
J’ai cherche´ a` apporter de nouvelles donne´es structurales pour mieux contraindre la structure
exacte de ces deux bassins, jusqu’alors mal de´finie.
J’ai re´alise´ une coupe de´taille´e, partie de la coupe BB’ de la figure 3.8, dans la rivie`re Curti
sur le flanc nord du massif de Maje´ (Fig. 3.28). Cette coupe montre des de´formations qui affectent
des terrains appartenant aux Formations Darien et Clarita.
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On observe le long de cette coupe, que la Formation Darien est sub-divise´e en deux membres
se´pare´s par une discordance angulaire :
• un premier membre, constitue´ de roches siliceuses et volcanoclastiques,
• et un second membre, le membre Aquaqua, constitue´ de roches calcaires et volcanoclastiques
(ancienne Formation Aquaqua).
Les terrains de la Formation Darien sont de´forme´s, au meˆme titre que ceux de la Formation Clarita,
lors de l’e´pisode transpressif du Ne´oge`ne.
Pour tenter de reconstituer les pendages initiaux de la Formation Darien (Fig. 3.29), tous les
pendages mesure´s dans cette Formation dans la zone environnante de la coupe sont utilise´s. Pour
cela, il fallait oˆter l’effet des dernie`res de´formations subies par les roches, enregistre´es e´galement
par les terrains adjacents de la Formation Clarita.
J’ai donc de´termine´ l’orientation et les pendages maximum des plis de´jete´s de la Formation
Clarita qui correspondent au dernier re´gime de de´formation. Apre`s avoir se´pare´ les pendages des
flancs normaux (nord-est) et inverses (sud-ouest), j’applique une rotation afin de remettre a` plat la
se´rie se´dimentaire de la Formation Clarita. On constate alors qu’au Mioce`ne infe´rieur, la Formation
Darien e´tait pre´alablement de´forme´e avec des pendages vers le SO que j’interpre`te comme le re´sultat
d’une de´formation lie´e a` un basculement de blocs selon une faille normale a` pendage nord-est (Fig.
3.29).
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Figure 3.29 – Ope´rations effectue´es sur les ste´re´ogrammes des pendages de la Formation Darien
pour obtenir la remise a` plat de la Formation Clarita. On obtient alors les pendages de la Formation
Darien avant le de´poˆt de la Formation Clarita et le re´gime transpressif du Ne´oge`ne.
Les sche´mas simplifie´s de la figure 3.28 permettent de mieux appre´hender la structure du bassin
de Chucunaque-Tuira. L’extension re´gionale provoque la mise en place du bassin asyme´trique de
Chucunaque-Tuira, de´termine´ par un re´seau de failles normales principales a` pendage nord-est
bordant le massif de Maje´, le massif de Congo et les collines de Sanson (Fig. 3.8 et Fig. 3.9).
La se´dimentation commence a` l’Eoce`ne moyen puis se poursuit au cours du Mioce`ne. Le membre
calcaire Aquaqua de la Formation Darien se de´pose sur un des blocs bascule´s de la faille principale
bordant le flanc nord du massif de Maje´ (Fig. 3.8 coupe BB’ et Fig. 3.28).
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Figure 3.30 – Failles normales dans la Formation Clarita, dans la rivie`re Ambroya, massif de
Maje´. De´poˆts se´dimentaires syn-de´formation.
Les se´diments syn-de´formation de la Formation Clarita continuent de se de´poser dans le bassin
de Chucunaque-Tuira (Fig. 3.30), cre´ant un sur-e´paississement aux abords des escarpements de
failles normales. Puis au cours du Mioce`ne moyen jusqu’a` l’Actuel, un re´gime transpressif re´active
les failles normales en failles inverses et de´crochantes et forme des plis de´jete´s a` vergence sud-ouest.
A plus grande e´chelle, des fractures dans le massif de San Blas-Darien apparaissent perpendicu-
laire a` l’axe du bassin de Chucunaque Tuira (Fig. 3.10). Ces failles ne perturbent pas ou faiblement
les se´ries se´dimentaires du Ne´oge`ne. Le jeu de ces failles accompagne donc la formation initiale
du bassin. Leurs mouvements restent inde´termine´s mais des de´placements normaux peuvent eˆtre
suppose´s.
Plus au sud-ouest, l’interpre´tation de profils de sismique re´flexion (Fig. 3.19) et de la ge´omor-
phologie du bassin de Sambu, laisse entrevoir la meˆme structure asyme´trique du bassin. La faille de
Sambu est donc interpre´te´e comme une ancienne faille normale dont l’escarpement principale est a`
pendage SO. L’e´paississement des se´diments Mioce`ne infe´rieur-moyen, aux pieds des escarpements
d’anciennes failles normales secondaires, est analogue a` l’e´paississement de la Formation Clarita
dans le bassin de Chucunaque-Tuira (Fig. 3.19).
En conclusion, la re´gion est du Panama, c’est-a`-dire le bloc Choco´ Panama, est soumise a`
un re´gime d’extension formant une structure de horst et graben durant l’Eoce`ne moyen jusqu’au
Mioce`ne moyen. Les bassins asyme´triques de Sambu et de Chucunaque-Tuira, repris ensuite en
compression, en sont les te´moins.
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3.4.5 De´formations ante´-Eoce`ne moyen
Les dernie`res de´formations observe´es sur le terrain sont faiblement contraintes, en raison de la
rarete´ des bons aﬄeurements.
Dans le massif de Maje´, le Complexe de San Blas subit une de´formation identifiable par les
pendages incohe´rents par rapport aux structures issues des de´formations ”re´centes” de´crites pre´ce´-
demment (Fig. 3.8, coupe BB’).
Entre le massif de San Blas-Darien et le bassin de Chucunaque-Tuira, on observe au niveau
de la coupe AA’ (Fig. 3.8), des aﬄeurements du Complexe de San Blas de´forme´s et plisse´s. Ces
aﬄeurements sont recouverts en discordance par des terrains attribue´s a` la Formation Porcona.
Figure 3.31 – Photographies des calcaires de´forme´s du Complexe de San Blas en terminaison
pe´riclinale, Rivie`re Pacora. La photographie (A), montrent la S0 tandis que la photographie B
montre les deux schistosite´s S1 et S2. La photographie C illustre les plis serre´s anisopaques, te´moin
d’une zone de cisaillement ?
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Figure 3.32 – Carte ge´ologique simplifie´e de la re´gion de Mamoni- La Mesa (A). (B) Carte
topographique SRTM de la zone d’e´tude. (C) Coupe ge´ologique interpre´tative MM’ issue de Montes
et al. (2012b)
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En e´tudiant la re´gion de San Blas au niveau des plutons de Cerro Azul et de Utive-Mamoni
(Fig. 3.32), on constate la pre´sence d’un certain nombre de failles scelle´es par la Formation Porcona.
Ces failles sont responsables de de´formations compressives dans les se´diments et roches volca-
niques du Complexe de San Blas qui sont illustre´es sur la coupe MM’, extraite de Montes et al.
(2012b). La faille de Rio Indio, a` composante inverse et se´nestre permet la surrection du bloc nord
et la mise a` l’air libre et a` l’e´rosion des roches plutoniques. Un synclinal renverse´ et une suite de
plissements bordent cette faille plus au sud.
Malgre´ l’interpre´tation cohe´rente de la coupe MM’ en fonction des donne´es de terrain tre`s
locales, l’analyse des pendages apparents sur SRTM (Fig. 3.32.B) montre une structure ge´ne´rale
de synforme a` vergence nord-ouest. La faille de Rio Indio jouerait ainsi le roˆle d’un butoir dans un
re´gime compressif, poste´rieur au de´poˆt de la Formation Porcona.
Cela implique la pre´sence de deux re´gimes compressifs successifs. Les calcaires du Complexe
de San Blas dans cette re´gion enregistrent deux schistosite´s (Fig. 3.31.A.C), en accord avec l’exis-
tence des deux phases compressives. Ces calcaires subissent a` proximite´ du premier aﬄeurement
une de´formation intense et une recristallisation partielle. Des fragments de basaltes et se´diments
volcanoclastiques sont e´galement visibles sur cet aﬄeurement mais tre`s de´forme´s.
Figure 3.33 – Sche´ma interpre´tatif sans e´chelle, montrant les trois re´gimes de de´formations suc-
cessifs, avec la re´activation d’anciennes failles normales.
Plusieurs interpre´tations sont possibles pour expliquer ces deux re´gimes compressifs, on peut
notamment imaginer une zone triangulaire avec une premie`re phase de compression a` vergence
sud, ante´-Eoce`ne moyen terminal et une seconde phase de convergence a` vergence nord (Fig.
3.33). Entre temps, un re´gime d’extension provoque la formation de failles normales et la mise en
place du bassin de Chucunaque, comprenant les de´poˆts se´dimentaires des Formations Porcona et
Clarita. La dernie`re phase de de´formation compressive serait accompagne´e de failles aveugles en
profondeur cre´ant cette topographie de synforme. Elle pourrait cre´er de fac¸on superficielle une zone
de de´collement dans le Complexe de San Blas au niveau des calcaires de´forme´s, que l’on observe
sur le terrain (Fig. 3.31. B).
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De manie`re ge´ne´rale, la premie`re de´formation compressive est ante´rieure au de´poˆt de la Forma-
tion Porcona date´e de l’Eoce`ne moyen a` l’Oligoce`ne supe´rieur. La dernie`re phase de de´formation
compressive pourrait correspondre a` celle de´crite datant du Mioce`ne moyen-supe´rieur. Cette in-
terpre´tation est discutable, seule une e´tude approfondie des de´formations du Complexe de San
Blas pourrait de´terminer plus finement la ge´ome´trie. Une telle e´tude est ne´anmoins limite´e par la
ve´ge´tation luxuriante et la rarete´ des voies d’acce`s, qui freinent fortement l’exploration.
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3.5 Synthe`se des e´ve`nements tectoniques identifie´s
Tous les re´gimes tectoniques analyse´s et contraints dans le temps et l’espace, aborde´s au cours
de ce chapitre sont synthe´tise´s dans le tableau ci-dessous (Fig. 3.34). L’apport des re´sultats de la
the`se de Buchs (2008) et les travaux de Corral et al. (2013), portant sur la pe´ninsule d’Azuero,
sont ajoute´s dans ce tableau, pour une meilleure cohe´rence.
Figure 3.34 – Calendrier tectonique dans les trois re´gions paname´ennes, * re´sultats issus de Buchs
(2008) et ** re´sultats issus de Corral et al. (2013).
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3.6 Discussion et conclusion
Les re´gimes de de´formations, qu’ils soient compressifs, extensifs, ou de´crochants, impliquent
des mouvements verticaux de surrection et de subsidence. Ces re´gimes ont un impact direct sur la
nature et le taux de se´dimentation dans la re´gion.
Le chapitre Stratigraphie de´crit plusieurs discordances. Ces discordances peuvent eˆtre associe´es
a` des changements eustatiques ou a` des processus tectoniques de surrection.
Le re´gime compressif ante´-Eoce`ne, produit une surrection de l’arc volcanique e´galement prouve´e
par les re´sultats traces de fission de Montes et al. (2012b). Les re´sultats AFT des plutons de
Cerro Azul et de Utive´-Mamoni entre 47 et 42 Ma, permettent de de´duire que la re´gion est en
surrection rapide. Cette surrection serait controˆle´e par la faille de Rio Indio (Montes et al., 2012b).
Cela implique une forte e´rosion du massif, qui doit par ailleurs se situer proche du niveau de la
mer a` cette e´poque. C’est dans ce contexte que les premiers se´diments de la Formation Darien,
apparaissent en discordance sur le Complexe de San Blas.
Puis un re´gime transtensif se met en place a` partir de l’Eoce`ne moyen terminal (Bartonien),
localise´ entre la pe´ninsule d’Azuero et l’est du Panama.
La re´gion du Canal de Panama et son extension offshore dans la Mer des Cara¨ıbes et l’oce´an
Pacifique (golfe de Panama) subit un re´gime transtensif se´nestre intense d’orientation ge´ne´rale NO-
SE, ayant pour conse´quence la mise en place de bassins se´dimentaires, dont le plus imposant est
celui du Canal. Des de´formations se produisent de part et d’autre de ce grand accident tectonique
appele´ par Case (1974) Panama Canal Shear Zone ou Panama Canal Fault Zone (PCFZ).
Dans la pe´ninsule d’Azuero, des failles normales a` caracte`re se´nestre disloquent la pe´ninsule
et forment notamment le bassin de Macaracas entre l’Eoce`ne et le Plioce`ne. L’orientation des
failles semble indiquer une ouverture en e´ventail probablement lie´e a` des rotations de blocs. Cette
hypothe`se est en accord avec la rotation antihoraire de 25˚ entre 38 et 28 Ma, de´termine´e par
Montes et al. (2012a). Dans le massif de San Blas, des failles transtensives se´nestres (par exemple
la faille de Rio Gatun) se relaient sous la forme de duplex d’extension. Des failles conjugue´es a` la
Panama Canal Shear Zone en de´crochement dextre (failles de Limon, Pedro Miguel, Agua Sucia
et Caballo) forment des bassins e´galement transtensifs.
Ces de´formations transtensives rendent compte d’un de´placement d’environ 170 km vers le nord
de l’arc volcanique, qui a` cette meˆme e´poque (Eoce`ne moyen) arreˆte son activite´. La shear zone
du Canal de Panama donne naissance a` deux blocs, le bloc Chorotega a` l’ouest et le bloc Choco´ a`
l’est. Cet accident tectonique majeur est encore aujourd’hui en activite´.
La re´gion orientale du Panama est soumise a` un re´gime d’extension, qui se manifeste par une
structure en horst et graben. Les horsts sont repre´sente´s par le massif de San Blas-Darien, le massif
de Bagre´, le massif de Maje´ et le Massif de Sapo.
Les grabens sont repre´sente´s par des bassins asyme´triques sub-paralle`les a` ces massifs, c’est-
a`-dire le bassin de Chucunaque-Tuira, le bassin de Sambu et peut eˆtre le bassin de San Blas.
Le de´veloppement de ces structures est corre´le´ avec la se´dimentation. Une se´dimentation calme
dans le bassin de Chucunaque-Tuira a` partir du Bartonien et une se´dimentation plus e´nergique,
type turbiditique, dans la zone de se´dimentation de la Formation Darien, au niveau des horsts
immerge´s comme celui du massif de Maje´. Le changement de formes des clastes, grossiers, me´triques
a` centime´triques et arrondis dans les conglome´rats de la Formation Darien montre un e´loignement
progressif de la source, qui correspondrait au massif de San Blas-Darien. C’est encore un indice
supple´mentaire en faveur d’un re´gime extensif. Mais ce re´gime s’affaiblit et disparaˆıt au cours du
Mioce`ne infe´rieur-moyen.
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Lui succe`de un re´gime compressif, qui re´active les anciennes failles normales en failles inverses,
qui plisse les formations se´dimentaires vers le sud-ouest, et qui inverse les bassins. Ce change-
ment de re´gime tectonique est enregistre´ dans la stratigraphie, par la discordance angulaire entre
la Formation Clarita et Tapaliza. Les re´sultats des e´tudes en mer montrent e´galement le meˆme
phe´nome`ne tectonique. Une petite diffe´rence d’aˆge peut s’expliquer soit par un diachronisme des
de´formations, soit par une pre´cision des datations trop faible.
Ce re´gime compressif s’atte´nue au cours du Mioce`ne supe´rieur et Plioce`ne pour e´voluer vers un
re´gime transpressif se´nestre localise´ au niveau de grandes failles, encore actives aujourd’hui, que
sont les failles de Jaque, de Sambu, de Rio Balsas et de Sanson Hills. Ces failles repre´sentent la ter-
minaison en ”queue de cheval” de la zone de failles de Los Saltos. Elles accommodent actuellement
l’incurvation de la frontie`re de plaques entre le bloc Choco´ (plaque Cara¨ıbe) et la plaque Nazca,
frontie`re en subduction dans la partie colombienne qui devient de´crochante se´nestre au Panama.
Ces de´formations transpressives induisent une surrection des antiformes et par endroit une e´rosion
de certaines structures. La discordance angulaire entre la formation Tuira et la Formation Chucu-
naque, de´crite dans le chapitre 3, peut eˆtre un indicateur de l’initiation de ce re´gime. L’absence
de se´dimentation entre le Plioce`ne et l’Actuel marque la surrection globale de l’arc volcanique du
bloc Choco´.
Mes re´sultats au niveau de la marge nord Panama, ont montre´s une activite´ extensive ancienne
prouve´e par la pre´sence de failles normales dans le bassin de San Blas. Ces failles sont reprises
dans des structures de fleurs positives re´centes a` actuelles illustrant un re´gime transpressif qui est
probablement lie´ a` la formation du prisme nord Panama (de´tail dans le chapitre 6).
L’existence de glissements gravitaires le long de la marge et de failles normales actives en
bordure de la coˆte te´moignent d’un processus d’extension gravitaire. Il est cependant difficile de
contraindre en temps ce processus qui est normalement actif tout au long de la cre´ation de reliefs
topographiques.
J’ai aborde´ au cours du chapitre Stratigraphie, la proble´matique de la mise en place simultane´e
au Campanien d’un arc volcanique dans la pe´ninsule d’Azuero, et la formation du socle paname´en
dans le massif de Sapo, un peu plus a` l’est, mais a` faible distance. Plusieurs hypothe`ses ont e´te´
formule´es afin de concilier ces deux e´ve`nements. Les re´sultats que j’apporte sur des de´formations et
structures associe´es ne permettent pas a` l’heure actuelle de favoriser l’une des hypothe`ses formule´es.
En effet, pour valider l’hypothe`se du terrain accre´te´, j’aurai duˆ identifier de manie`re claire sur
le terrain ou par analyses d’images spatiales, une nature de roches diffe´rentes, borde´es par des
failles, et des contacts anormaux dans le massif de Sapo. Ne pouvant pas trancher cette question,
le proble`me reste donc entier. Une manie`re de re´pondre a` cette question serait de pratiquer des
analyses ge´ochimiques sur les e´chantillons pre´leve´s dans le massif de Sapo, et de les comparer avec
les donne´es ge´ochimiques existantes, pour e´ventuellement de´celer une diffe´rence.
J’ai mis en e´vidence dans ce chapitre les re´gimes tectoniques majeurs qui se sont succe´de´s et ont
de´forme´ l’isthme de Panama. Le chapitre suivant, sur la me´thode des analyses de traces de fission
(analyses AFT), apportera des contraintes supple´mentaires concernant les mouvements verticaux.
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4.1 Introduction
La ge´ochronologie absolue sur roche magmatique prend son essor graˆce a` la radiochronologie
en 1945. De nombreuses me´thodes sont ainsi de´veloppe´es pour connaitre l’aˆge d’une roche en se
basant sur le principe de la de´sinte´gration radioactive de certains corps instables. Or, ces me´thodes
donnent un aˆge pour un syste`me isotopique clos, sans perte ni apport de l’e´le´ment mesure´, dans
un mine´ral donne´. Lorsque la pression et la tempe´rature varient, l’aˆge mesure´ peut correspondre a`
l’aˆge des variations de tempe´rature et pression.
APPORTS DES ANALYSES THERMOCHRONOLOGIQUES PAR TRACES DE FISSION
SUR APATITES
On introduit le principe de thermochronologie, prenant en compte les phe´nome`nes sensibles a`
la tempe´rature. La tempe´rature d’ouverture/fermeture du syste`me isotopique d’un mine´ral devient
un des points clefs de ce type de datation.
Dans une meˆme roche, on peut obtenir plusieurs aˆges absolus. Par exemple, avec le syste`me
U-Pb sur zircons, on obtient un aˆge correspondant a` une tempe´rature de fermeture de plus de
900˚ C. On date ainsi la cristallisation de la roche. En utilisant la me´thode Ar-Ar sur amphiboles
et des feldspath-K, on de´termine successivement l’aˆge de passage de la roche dans la gamme de
tempe´ratures 600-400˚ C puis entre 350-150˚ C. Quant a` la datation par la me´thode de traces de
fission sur zircons et apatites, elle te´moigne du passage de la roche dans la gamme de tempe´ratures
320-220˚ C, puis de 120-60˚ C. La me´thode (U-Th)/He sur apatites permet d’obtenir des aˆges de
passage de la roche, correspondant a` des tempe´ratures encore plus basses, entre 80˚ C et 40˚ C.
En e´tudiant dans une meˆme roche plusieurs mine´raux diffe´rents, on peut alors retrouver le pro-
cessus de refroidissement d’une roche mais e´galement le processus de surrection-e´rosion-de´nudation
de la re´gion d’e´tude. On applique ainsi ces me´thodes pour contraindre les mouvements verticaux
lie´s a` des e´ve´nements tectoniques, l’aˆge du ou des me´tamorphismes, l’e´volution ge´omorphologique
d’une re´gion, l’histoire thermique des bassins se´dimentaires, etc.
Au cours de ma the`se, j’ai aborde´ deux me´thodes : l’Ar-Ar et les traces de fission sur apatites
(AFT) sur roches magmatiques. La premie`re technique axe´e sur des grains d’amphiboles, de pla-
gioclases et de se´ricites est toujours en cours. La deuxie`me technique dite thermochronologique
basse tempe´rature a fourni des re´sultats inte´ressants qui vont eˆtre expose´s dans cette partie.
Avec Thomas Maurin, nous nous sommes inte´resse´s a` trois zones regroupe´es a` la frontie`re sud-
ouest de la plaque Cara¨ıbe : le massif de Maje´ au Panama, le massif de la Sierra Nevada de Santa
Marta et la pe´ninsule de la Guajira en Colombie. De nombreuses e´tudes ge´ochronologiques ont e´te´
mene´es en Colombie mais beaucoup moins au Panama. Les e´tudes traces de fission sur apatites
sont globalement beaucoup plus rares. Les zones d’e´tudes colombiennes sont topographiquement
plus e´leve´es par rapport a` la zone d’e´tude paname´enne. Elles re´sultent d’une histoire ge´ologique
complexe diffe´rente entre elles. Puis au Ne´oge`ne, lors du rapprochement et de l’accre´tion Ame´rique
Centrale/Ame´rique du Sud, ces histoires ge´ologiques ont e´volue´ vers une histoire commune.
Le but de cette e´tude est dans un premier temps de densifier la base de donne´es thermochrono-
logique de ce secteur, dans un deuxie`me temps de contraindre les mouvements verticaux de chaque
massif, de de´terminer leur origine, et pour finir de comprendre leur histoire commune.
J’aborderai dans ce chapitre tout d’abord la me´thode AFT et la signification des re´sultats traces
de fission, puis le contexte ge´ologique de chaque zone et les re´sultats obtenus,et enfin j’interpre´terai
les re´sultats et les replacerai dans un contexte plus ge´ne´ral.
4.2 De la me´thodologie a` l’expe´rimental
4.2.1 De l’observation a` la naissance d’une me´thode
La de´couverte initiale des traces de fission remonte aux anne´es 50. En 1958, Young observa
des cicatrices dans des cristaux de fluorure de lithium soumis a` une irradiation puis attaque´s
chimiquement. L’anne´e suivante, Silk et Barnes (1959) constate`rent au microscope e´lectronique le
meˆme type de traces induites dans un cristal de muscovite sans attaque chimique pre´alable.
Trois ans plus tard, Price et Walker (1962a) reprenant les observations pre´ce´dentes, montre`rent
que le dommage re´sulte du passage d’un fragment de fission, observe´ sous un microscope optique
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apre`s une attaque chimique. Ils prouve`rent la meˆme anne´e, la pre´sence de traces naturelles dites
”fossiles” cre´e´s par la fission spontane´e d’atomes d’238U (Price et Walker, 1962b). Les nouvelles
observations de Maurette et al. (1964) et Fleischer et Price (1964) mirent en e´vidence la diffe´rence de
taille entre les longueurs spontane´es cre´e´es par la fission de l’238U et les longueurs artificielles dites
induites de l’235U . Toutes ses observations et re´sultats pre´liminaires sont compile´s par Fleischer
et al. (1975) dans un premier temps.
Les premiers travaux de Naeser (1979), Wagner et al. (1977) et Wagner (1978) permirent
d’e´tablir une premie`re me´thode syste´matique applique´e aux proble`mes ge´ologiques. Les applica-
tions dans le domaine des ge´osciences de cette me´thode se sont diversifie´es au cours du temps
comme la surrection d’un massif et l’histoire thermique d’un bassin (Naeser et al., 1989; Wagner
et Van den Haute, 1992; Gallagher et al., 1998; Van den Haute et De Corte, 1998; Dumitru, 2000;
Gleadow et al., 2002).
4.2.2 Fission et traces de fission
Cette me´thode thermochronologique basse tempe´rature repose sur le principe de la de´sinte´-
gration radioactive de l’uranium compris dans des mine´raux d’apatites, de zircons ou de titanites.
Cette e´tude s’est concentre´e sur les mine´raux d’apatites.
L’uranium naturel est compose´ de trois isotopes 234U , 235U et 238U . Ces isotopes sont instables
au cours du temps et vont se scinder en deux, ce qu’on appelle ici la fission spontane´e. La fission
d’un de ces isotopes va produire deux ions fils que l’on appelle ”fragments de fission” et va libe´rer
quelques neutrons et une e´nergie de l’ordre de 200 MeV. Cette e´nergie principalement sous forme
cine´tique va projeter ces fragments de fission dans des directions oppose´es. Le tableau (Tab. 4.1)
re´sume l’abondance relative, le temps de demi-vie et le temps de demi vie de fission spontane´e des
trois isotopes de l’Uranium, capable de produire des traces de fission.
Relative abundance Total half-life Spontaneous fission half-life
(compared to 238U) (years) (years)
232Th 4d 1.40x1010a 1.0x1021c
234U 5.44x10−5 2.46x105b 1.5x1016b
235U 7.25 x 10−3 7.04 x 10−8a 1.0x1019b
238U 1 4.47x109a 8.2x1015b
Table 4.1 – Abondance relative compare´e a` l’238U , temps de demi-vie (anne´es) et temps de demi-
vie d’une fission spontane´e (anne´es) pour 232Th, 234U , 235U et 238U d’apre`s Wagner et Van den
Haute (1992) . Les lettres en exposant montrent la re´fe´rence des donne´es : a Steiger and Jager
(1977), b Holden (1989), c Baard et al. (1989), et d Geochemical average.
Le passage de ces fragments est alors enregistre´ dans un mate´riel solide non conducteur ou semi
conducteur de grande re´sistivite´ comme par exemple les mine´raux, verres et plastiques. Lorsque le
phe´nome`ne de fission spontane´e se produit dans un mine´ral, une de´sorganisation locale du re´seau
cristallin par ionisation s’effectue le long de la trajectoire des fragments, appele´ ”pic d’explosion
ionique” par Fleischer et al. (1975) (Fig. 4.1). Des de´placements e´lectrostatiques entre atomes puis
la relaxation et la de´formation e´lastique produisent une zone cylindrique de´prime´e appele´e ”trace
latente” (Fig. 4.1). Le diame`tre de la trace est tre`s faible et sa longueur est comprise entre 15 et
25 µm selon l’espe`ce mine´rale et le poids du fragment e´jecte´ (Wagner et Van den Haute, 1992).
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Figure 4.1 – Illustration sche´matique du processus de formation d’une trace de fission dans un
mine´ral d’apre`s Fleischer et al. (1975).
Pour observer ces traces latentes au microscope optique, une attaque chimique est alors ne´ces-
saire. Cette e´tape modifie l’appellation ”trace latente” en ”trace re´ve´le´e”. Le comptage de ces traces
de fission est l’e´le´ment clef de ce type de datation. Il existe plusieurs techniques de comptage mais
deux me´thodes sont couramment utilise´es :
• La technique du de´tecteur externe, EDM (external detector method)
• La me´thode par spectrome´trie de masse, LA-ICP-MS (Laser Ablation Inductively Coupled
Plasma Mass Spectrometry).
La premie`re me´thode sera celle applique´e lors de cette e´tude et sera donc de´taille´e dans le para-
graphe suivant.
4.2.3 Pre´paration des e´chantillons et technique du de´tecteur externe
Afin d’obtenir une population d’apatites satisfaisante pour la technique du de´tecteur externe
et celle de la distribution des longueurs confine´es, il est ne´cessaire de re´aliser plusieurs e´tapes de
pre´paration. J’ai re´alise´ ces e´tapes a` l’Universite´ de Nice Sophia Antipolis sous la direction de
Florence Bigot Cormier, avec l’aide de Michel Manetti, puis a` l’Universite´ de Grenoble, a` Isterre
sous la direction de Mathias Bernet.
La premie`re e´tape consiste a` broyer la roche, puis a` tamiser le broyat pour ne se´lectionner que
les fractions susceptibles de contenir des apatites, c’est a` dire : 80-125 µm et 125-200 µm. Ces
fractions sont ensuite nettoye´es a` l’eau claire puis a` l’eau distille´e.
La seconde e´tape permet d’extraire les mine´raux et grains d’autres natures pour ne garder que
les apatites et zircons. Dans un premier temps, on passe un aimant a` la main sur les fractions
tamise´es pour extraire les grains les plus magne´tiques (tels que la magne´tite), puis les poudres
sont inse´re´es dans le se´parateur e´lectromagne´tique isodynamique (Frantz) lance´ petit a` petit a`
puissance maximale. A ce stade, on re´cupe`re dans la fraction non attirable, les mine´raux tels que
les apatites et zircons ainsi que les mine´raux tels que les calcites, feldspaths et feldspatho¨ıdes,
muscovites, quartz, dolomites et fluorines. Pour se´parer les apatites et zircons des autres grains,
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la poudre est me´lange´e a` une solution de forte densite´ ici le bromoforme. Cette ope´ration a pour
effet d’entrainer les mine´raux denses, apatites et zircons au fond du ballon de de´cantation. Les
apatites et zircons sont alors nettoye´s a` l’alcool et a` l’eau distille´e et enfin se´lectionne´s sous une
loupe binoculaire.
La troisie`me e´tape consiste a` cre´er une pastille de re´sine contenant des apatites. Pour cela il est
ne´cessaire de cre´er deux pastilles, l’une pour la technique du de´tecteur externe et la seconde pour
la technique de la distribution des longueurs confine´es. Les apatites sont place´es de pre´fe´rence,
paralle`lement a` l’axe c (axe de croissance du mine´ral) sur la surface plane d’un moule en te´flon, on
y verse un me´lange de re´sine et de durcisseur. Lorsque le me´lange est sec, il faut polir la surface
de la pastille pour de´gager les apatites de la re´sine qui les recouvre.
La quatrie`me e´tape diffe`re pour la technique du de´tecteur externe et de la distribution des
longueurs confine´es.
Dans le premier cas (Fig. 4.2), les pastilles sont plonge´es dans une solution d’acide nitrique a`
20˚ C durant 20 secondes, pour re´ve´ler les traces de fission spontane´es a` la surface du mine´ral. La
pastille est imme´diatement immerge´e dans une solution basique dans le but d’arreˆter la re´action
d’attaque chimique. Une feuille de muscovite servant de de´tecteur externe est ensuite colle´e sur la
pastille. Les pastilles, place´es dans une colonne contenant aux extre´mite´s plusieurs standards, sont
alors envoye´es pour irradiation durant 6.5 a` 7 min dans le re´acteur neutronique thermique FRM
II reactor de Munich en Allemagne. De retour, les feuilles de mica sont attaque´es chimiquement
par une solution d’acide fluorhydrique durant 18 ± 0.1 min a` 20 ± 1.0˚ C. Cette ope´ration a pour
effet de re´ve´ler les traces de fission induites.
La dernie`re e´tape consiste a` monter les pastilles et micas sur des lames, pour comptage au
microscope a` lumie`re transmise et re´fle´chie.
Pour la me´thode de la distribution des longueurs confine´es, explique´e dans la partie suivante, les
pastilles une fois polies sont directement envoye´es en Australie a` l’Universite´ de Melbourne pour
une irradiation au 252Cf . De retour, les pastilles sont plonge´es dans une solution acide durant
20± 0.2 secondes a` 21± 1.0˚ C afin de re´ve´ler les traces confine´es.
4.2.4 Distributions des longueurs confine´es
La mesure des longueurs confine´es permet d’ame´liorer l’interpre´tation des aˆges traces de fission
en donnant des indications importantes sur l’histoire thermique et le contexte ge´ologique de chaque
e´chantillon.
Une trace confine´e est par de´finition une trace de fission spontane´e qui n’est pas recoupe´e par le
plan de polissage mais visible sous un microscope optique graˆce a` une attaque chimique (Fig. 4.3,
A). Ces traces ne sont visibles que lorsque l’acide a pu s’infiltrer a` l’inte´rieur du grain. On distingue
donc (Fig. 4.3, B) : les TINTs, ”tracks in track”, les TINCLEs, ”tracks in cleavage” et les TINDEFs,
”tracks in defect of fluid or soluble mineral inclusion”. Seulement les traces horizontales de type
TINTS sont mesure´es. En effet, une trace confine´e intersectant un clivage, une inclusion soluble ou
un de´faut de fluide (TINDEFs), peut entrainer l’apparition d’une trace de fission anormalement
longue (Fig. 4.3, C).
Une irradiation au 252Cf permet d’augmenter de 20 fois la pre´sence de TINTs dans un grain
d’apatite (Donelick et al., 2005) ce qui rend la recherche des traces horizontales plus aise´e.
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latent tracks
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Irradiation with thermal neutrons at the
nuclear reactor FRM II of Munich 
Measurement of induced track 
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Figure 4.2 – Sche´ma des diffe´rentes e´tapes de pre´paration des apatites pour le comptage par la
me´thode du de´tecteur externe d’apre`s Bigot-Cormier (2002).
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Figure 4.3 – (A) : Sche´ma illustrant dans un mine´ral attaque´ les traces confine´es en trois di-
mensions : on peut retrouver ici les TINCLEs (tracks in cleavage) et les TINTs (Tracks in track),
issu de Tagami et O’Sullivan (2005). (B) : Photographies des trois types de traces confine´es dans
un grain d’apatite, issues de Donelick et al. (2005). TINDEF signifie Track in defect or fluid or
soluble mineral inclusion. (C) : Photographie des traces confine´es dans un grain d’apatite soumis
a` l’irradiation au 252Cf puis attaque´ chimiquement de l’e´chantillon 030217.
4.2.5 L’e´quation de´rivant de la technique du de´tecteur externe
Les traces de fission sont issues d’un processus de de´sinte´gration nucle´aire obe´issant comme la
radioactivite´, a` une loi de de´croissance exponentielle. En principe, un aˆge radiome´trique est donne´
par le nombre de nucle´ides Pe`re et Fils dans un mate´riel et la constante de de´croissance radioactive
du Pe`re.
Dans la me´thode AFT (Tagami et O’Sullivan, 2005), on a respectivement le nombre d’ 238U
par unite´ de volume, 238N , le nombre de traces de fission spontane´es par unite´ de volume, Ns, et
sa constante de de´croissance pour la fission spontane´e, λF . Sachant que
238U de´croit par e´mission
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α dont la constante de de´croissance radioactive λα (1.55125 x 10
−10 an−1) est bien plus grande
que celle des traces de fission spontane´es, l’e´quation de Ns s’e´crit de la manie`re suivante :
Ns =
λF
λα
238N [exp(λαt)− 1] (4.1)
Ne connaissant pas 238N , on de´tourne le proble`me en de´terminant le nombre de traces de fission
induites par unite´ de volume Ni. Pour cela, une re´action artificielle de fission de
235U par irradiation
dans un re´acteur nucle´aire est utilise´e. Ni est donne´ par l’e´quation suivante :
Ni =
235NσΦ (4.2)
ou` 235N est le nombre de 235U par unite´ de volume, σ est la section efficace de 235U par capture
de neutrons thermiques (580.2x10−24cm2) et Φ est la Fluence neutronique(n/cm2) du re´acteur.
Le rapport isotopique de l’uranium est constant et nomme´ I = 235N/238N = 7.2527x10−3. En
inte´grant I dans l’e´quation qui donne l’aˆge, on obtient :
t =
1
λα
ln
[
1 +
(
λα
λF
)(
Ns
Ni
)
IσΦ
]
(4.3)
Cependant les traces de fissions attaque´es chimiquement ne sont observables que sur la surface
polie (2D) de l’apatite :
t =
1
λα
ln
[
1 +
(
λα
λF
)(
ρs
ρi
)
IgQσΦ
]
(4.4)
ou` ρs et ρi correspondent respectivement a` la densite´ de surface des traces spontane´es et a` la densite´
de surface des traces induites. Q est un facteur inte´gre´ d’enregistrement et d’efficacite´ d’observation
des traces de fission. g correspond au facteur de ge´ome´trie (= 0.5)de´pendant de la surface attaque´e.
Dans cette e´quation λF n’est pas bien de´termine´, tandis que Q et Φ sont ge´ne´ralement difficiles a`
mesurer. Bien qu’il soit possible de de´terminer ces constantes et de calculer un aˆge t absolue, la
calibration d’un Zeta (ζ) est recommande´e et actuellement utilise´e de fac¸on commune. La Fluence
Φ conventionnellement proportionnelle a` la densite´ de traces induites ρm mesure´e sur un moniteur,
ici le verre IRMM 540R 15 ppm d’uranium, est donne´e par la relation :
Φ = Bρm (4.5)
ou` B est une constante caracte´ristique du dosime`tre. En de´taillant la Fluence, l’e´quation d’aˆge
devient :
t =
1
λα
ln
[
1 +
(
λα
λF
)(
ρs
ρi
)
IgQσBρm
]
. (4.6)
B e´tant une constante empirique de calibration demandant une expe´rimentation lourde, on de´finit
le facteur de calibration en aˆge :
ζ = B
IΦ
λF
. (4.7)
En inte´grant la formule mathe´matique de´veloppe´e de Zeta, la forme finale de l’e´quation d’aˆge s’e´crit
de la fac¸on suivante :
t =
1
λα
ln
[
1 +
(
ρs
ρi
)
λαgσρmζ
]
. (4.8)
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ζ est une constante de´termine´ expe´rimentalement par calibration a` partir d’e´chantillons standards,
mine´raux ou verres volcaniques d’aˆges bien connus. La valeur de ce parame`tre varie selon la Fluence
neutronique du re´acteur nucle´aire et doit eˆtre de´termine´e par chaque observateur, en fonction de
ses conditions de re´ve´lation et d’observation des traces. Q est un facteur empirique analyse´ a` partir
d’e´chantillons d’aˆge connu et inconnu. Cependant, dans la pratique ce facteur est ne´gligeable devant
ζ et donc ignore´ dans l’analyse de routine, raison pour laquelle il disparait dans l’e´quation finale.
L’observateur doit donc de´terminer les parame`tres suivants : ρm, ζ, ρs et ρi.
4.2.6 Moyens expe´rimentaux mis en œuvre pour la de´termination de l’e´quation
d’aˆge
Les pastilles contenant les apatites sont monte´es dans une colonne contenant a` chaque extre´mite´
deux verres IRMM 540R enrichis a` 15 ppm d’uranium, et d’apatites standards Durango monte´es
dans une pastille et recouverte d’une feuille de mica. A la fin de l’irradiation et de retour au
laboratoire, les deux verres et les feuilles de mica sont de´colle´s et place´s sur des lames en verre
(Fig. 4.4). Une fois cette ope´ration effectue´e, on peut commencer le travail de comptage a` partir
Figure 4.4 – Montage des e´chantillons pour comptage sous un microscope optique. La colonne
contient 15 e´chantillons, 2 standards apatites Durango et des verres moniteurs place´s en haut et
en bas de la colonne. Tous sont place´s sur une lame en verre.
d’un microscope optique, relie´ a` une tablette et un ordinateur.
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4.2.6.1 De´termination de la Fluence
La Fluence se calcule a` partir de l’e´quation suivante : Φ = Bρm. Il faut donc de´terminer ρm.
Pour cela, il est ne´cessaire de compter un nombre important de traces de fissions sur les verres
moniteurs place´s en haut et en bas de la colonne, en fonction de la surface analyse´e. En pratique,
on obtient apre`s avoir rentre´ les valeurs dans un programme ”FLUENCE.EXE” re´alise´ par M.
Brandon en 1997, le nombre de traces de fissions par cm2 en fonction du placement de l’e´chantillon
dans la colonne.
Cette premie`re e´tape se fait sur plusieurs verres de diffe´rentes irradiations pour habituer l’uti-
lisateur au comptage et pour familiariser son œil a` la reconnaissance des traces de fission. Elle
permet e´galement de de´terminer le Zeta par la suite.
4.2.6.2 De´termination de Zeta
Le calcul de Zeta s’effectue dans mon e´tude a` partir des apatites standards de Durango, prove-
nant du Mexique (Fig. 4.5, D), dont l’aˆge a e´te´ de´termine´ graˆce a` plusieurs me´thodes de datation
et, estime´ a` 31.4±0.2 Ma (Naeser et Fleischer, 1975; Jonckheere et al., 1993; McDowell et al., 2005).
La me´thode consiste a` e´valuer la densite´ de traces spontane´es ρs sur une quinzaine d’apatites et la
densite´ de traces induites ρi sur le de´tecteur externe. On re´alise cette e´tape pour les deux pastilles
d’apatites Durango de sa propre irradiation mais aussi avec des pastilles venant d’irradiations ante´-
rieures, en particulier les irradiations ou` l’on a calcule´ pre´ce´demment la Fluence. Un Zeta dont on
rappelle la formule ζ = B IΦλF , en est de´duit a` partir d’un logiciel ”ZFACTOR.EXE” re´alise´ par M.
Brandon en 1995 en utilisant la proce´dure de calibration de Hurford et Green (1983). La moyenne
ponde´re´e des Zetas avec erreur standard est calcule´e a` partir du logiciel ”ZETAMEAN.EXE” de´-
veloppe´ par M. Brandon en 2001. La valeur de Zeta, ζ, est donne´e en an.cm2. Dans mon cas, j’ai
calcule´ un ζ moyen a` partir de 3 irradiations contenant chacune deux standards Durango (4.2). La
valeur moyenne en 2012 est de 295.16±5.75 (Tab.4.2).
Sample Zeta grain-only SE Total SE 2*grain-only SE
DUR3-2011 279.60 13.00 13.20 26.00
DUR4-2011 262.14 17.00 17.10 34.00
DUR1-6-2011-2 347.82 10.30 10.50 20.60
DUR2-6-2011-17 316.33 19.20 19.30 38.40
DUR3-10-2010-2 276.74 11.10 11.20 22.20
DUR4-10-2010-21 260.67 13.20 13.30 26.40
MEAN 295.16 5.75 11.51
Table 4.2 – De´termination du ζ sur apatites Durango avec de´tecteur externe IRMM 540R. SE
signifie standard error.
4.2.6.3 De´termination de la densite´ de traces spontane´es et induites
Le comptage des traces s’effectue au microscope optique (Fig. 4.5, A) avec un grossissement
x1000, a` l’aide d’une grille de comptage place´e dans un des oculaires. La mesure des traces se
re´alise graˆce a` une tablette digitale et d’un curseur e´quipe´ d’une diode e´lectroluminescente. Une
fois la calibration ge´ome´trique faite du microscope, on peut se de´placer du grain d’apatite ou` l’on
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Figure 4.5 – Gauche : (A) photographie du microscope a` lumie`re transmise et re´fle´chie e´quipe´
de la tablette digitale, du curseur et d’une came´ra, relie´ a` un ordinateur. Photographie prise
par M. Bernet, au laboratoire ISTerre de l’Universite´ de Grenoble. Droite : Photographies de
traces de fission attaque´s chimiquement :(B) traces de fission spontane´e dans un grain d’apatite
de l’e´chantillon 030210, (C) traces de fission induites sur le de´tecteur externe, feuille de muscovite,
(D) grain d’apatite standard Durango de 31.4± 0.2 Ma.
mesure les traces spontane´es (Fig.4.5,B) vers la surface du mica (Fig. 4.5, C)qui lui faisait face lors
de l’irradiation pour mesurer les traces induites.
4.2.6.4 De´termination de la densite´ de traces confine´es horizontales
Le but de la technique est de mesurer la longueur des traces confine´es horizontales a` l’aide
du microscope optique, sur environ une centaine de traces spontane´es, quand cela est possible.
On obtient alors une distribution des longueurs repre´sentative de l’e´chantillon. Une calibration a`
partir de la mesure de longueurs de traces sur des apatites Durango est effectue´e pre´alablement. Des
parame`tres comme le Dpar,(moyenne arithme´tique du diame`tre de la cicatrice issu de l’irradiation
au 252Cf , paralle`le a` l’axe c de l’apatite) et l’orientation de la longueur horizontale par rapport a`
l’axe c sont importants lors de la mode´lisation de l’histoire thermique de l’e´chantillon a` partir du
logiciel HeFTy (Ketcham, 2005).
4.2.7 Signification ge´ologique des re´sultats traces de fission sur apatites
Que repre´sente un aˆge traces de fission sur apatite ?
Cet aˆge correspond au temps qui s’e´coule depuis la pe´riode de formation des premie`res traces
fossiles, dans le cas simple d’un refroidissement. Cependant, certaines histoires ge´ologiques com-
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plexes perturbent les grains d’apatites. Un re´chauffement du grain et donc de la roche va provoquer
des changements de proprie´te´s des traces de fission fossiles. En effet, a` une certaine tempe´rature,
le re´seau cristallin endommage´ par le passage des fragments de fission se re´organise. Les longueurs
de traces peuvent alors diminuer, voire meˆme disparaitre. On introduit alors la notion de Partial
Annealing Zone (PAZ), ou en franc¸ais zone de re´tention partielle (ZRP) (Wagner et Storzer, 1972).
On distingue alors trois zones (Fig. 4.6) :
• La zone I, au dela` de ∼ 120˚ C : les traces de fission se forment mais la tempe´rature est
telle que le re´seau cristallin se re´organise rapidement et les traces disparaissent. On appelle
cette zone, la zone d’instabilite´ totale (ZIT) en franc¸ais ou Total Annealing Zone (TAZ) en
anglais.
• La zone II, entre ∼ 120˚ C et ∼ 60˚ C : le re´seau cristallin se re´organise partiellement a` la
suite du passage des fragments de fission. C’est la Zone de Re´tention Partielle (ZRP) en
franc¸ais ou Partial Annealing Zone (PAZ), dans laquelle les longueurs des traces de´pendent
d’une tempe´rature a` une profondeur donne´e. On constate alors que les longueurs de traces
sont plus grandes vers une tempe´rature de 60˚ C et plus courtes vers les tempe´ratures plus
e´leve´es.
• La zone III, en dec¸a de ∼ 60˚ C : le re´seau cristallin ne se re´organise que tre`s peu et l’on
conside`re alors que les traces sont stables et posse`dent leur longueur maximum. C’est la Zone
de Stabilite´ Totale (ZSP) en franc¸ais ou Total Stability Zone (TSZ) en anglais.
Figure 4.6 – Sche´ma montrant les zones de stabilite´ total, de recuit partiel et de recuit total pour
l’apatite en fonction de la tempe´rature
Cependant le concept de PAZ est simplificateur car les tempe´ratures limites varient quelque peu en
fonction : - du temps de re´sidence d’une apatite a` une tempe´rature donne´e, - du taux de variation
thermique, soit re´chauffement ou refroidissement, et - des teneurs relatives en chlore et fluor de
l’apatite. De manie`re ge´ne´rale, l’aˆge trace de fission repre´sente l’aˆge du dernier refroidissement de
l’apatite, c’est a` dire l’aˆge apparent, mais cette information n’est pas suffisante pour connaitre son
histoire ge´ochronologique.
On comple`te alors l’interpre´tation de cet aˆge par la mesure des longueurs confine´es, de´crite
pre´ce´demment. La distribution des longueurs de traces dans un e´chantillon ainsi de´voilera son
histoire temps-Tempe´rature de refroidissement dans la PAZ et la dure´e relative passe´e entre 60˚ C
et la tempe´rature de surface, zone TSZ. Une mode´lisation de l’histoire thermique sera ainsi re´alise´e
en dessous de 120˚ C.
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Figure 4.7 – Diagramme repre´sentant les diffe´rentes histoires thermiques possible de´termine´es
pour un e´chantillon en fonction de la distribution des longueurs de traces confine´es d’apre`s Bigot-
Cormier (2002). 1) : refroidissement rapide, 2) : refroidissement simple, 3) : histoire complexe.
Il existe plusieurs sce´narios de refroidissement pour un e´chantillon, la figure 4.7 montre trois
parcours type pour un mine´ral d’un e´chantillon dans l’espace temps-Tempe´rature et la distribution
des longueurs confine´es, associe´e et son interpre´tation ge´ologique :
• la courbe 1) montre le trajet d’une roche ayant subit un refroidissement tre`s rapide. Les
longueurs de traces confine´es ont une longueur moyenne de 14 a` 15 µm, avec une de´viation
standard proche de 1 µm essentiellement duˆ au fait que la roche a passe´ un temps tre`s
court dans la PAZ. On peut interpre´ter ce re´sultat par la mise en place et le refroidissement
rapide d’une roche volcanique ou bien par une exhumation rapide de la roche par de´nudation
tectonique.
• la courbe 2) marque le trajet d’une roche ayant subit un refroidissement simple et plus lent.
La roche a ainsi se´journe´ plus longtemps dans la PAZ, ce qui implique une longueur moyenne
des traces confine´es plus courte de 13 µm et une de´viation standard comprise entre 1.2 et 1.9
µm. On explique ce re´sultat par un processus de surrection-e´rosion et de´nudation progressif.
• la courbe 3) exhibe le cas d’un parcours complexe comprenant un refroidissement rapide
puis un re´chauffement de la roche avec un passage dans la PAZ, puis un refroidissement. Les
longueurs de traces confine´es refle`tent alors cette histoire complexe avec une population de
traces assez courte lie´e au re´chauffement et une population de traces assez longue forme´e
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apre`s le passage dans la PAZ. Il en re´sulte souvent une distribution bimodale. On traduit
ge´ologiquement ce type de parcours par un enfouissement de la roche sous une couverture
se´dimentaire de type bassin, ou par un me´tamorphisme de contact ou encore a` la suite de
circulation de fluides hydrothermaux.
Il apparait clairement que le taux de surrection-e´rosion influence de fac¸on majeure les re´sultats
traces de fission. Ce taux peut alors eˆtre estime´ en prenant en compte le gradient ge´othermique de
la re´gion e´tudie´e.
Figure 4.8 – Carte tectonique de la bordure sud ouest de la plaque Cara¨ıbe d’apre`s Maurin (2012),
incluant les zones d’e´tude AFT (Panama et Colombie) : A, le Massif de Maje´ B, le Massif de Santa
Marta et C, la Pe´ninsule de la Guajira. Les me´canismes au foyer des se´ismes crustaux (catalogue
Global CMT) ont e´te´ repre´sente´s (0-30 km).
4.3 Phe´nome`nes de surrection de la bordure sud-ouest de la plaque
Cara¨ıbe
Au cours de l’anne´e 2010, deux missions de terrain du projet GIR-CAR ont e´te´ re´alise´es en col-
laboration avec une e´quipe de ge´ologie du Smithsonian Tropical Research Institute (STRI) dirige´e
par Camilo Montes (Panama et Colombie) et l’Universidad Nacional de Colombia avec Andre´as
Kammer (Colombie).
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Une premie`re mission en Colombie, a permis a` Thomas Maurin de re´aliser une e´tude ge´ologique
et un e´chantillonnage dans la pe´ninsule de la Guajira (Fig. 4.8.C) et dans le massif de Santa Marta
(Fig. 4.8.B).
Une seconde mission d’exploration ge´ologique dans le massif de Maje´ (Panama) avec Camilo
Montes, Rory McFadden et Diego Ramirez m’a permis de re´aliser un e´chantillonnage de ce massif
(Fig. 4.8 A).
Dans un premier temps, je vais de´crire de fac¸on succincte le contexte ge´ologique des trois
zones d’e´tude puis je de´taillerai les caracte´ristiques des e´chantillons, je pre´senterai ensuite nos
re´sultats AFT, que j’ai obtenu durant mon se´jour a` Grenoble au laboratoire d’Isterre, et enfin leur
interpre´tation ge´ochronologique.
4.3.1 Contexte ge´ologique des trois zones d’e´tudes
Panama : le massif de Maje´
Le massif de Maje´ se situe dans le bloc Choco´ -Panama. Il est borde´ : - au sud par la terminaison
ouest du bassin de Sambu, - et au nord par le bassin de Chucunaque (Fig.4.9). A l’est, les plis
en e´chelon de la Sanson Hills Fault Zone et le massif de Congo forment les reliefs lie´s au re´gime
transpressif re´cent et actuel (de´taille´ dans le chapitre pre´ce´dent).
Les formations et complexe rencontre´s dans le massif de Maje´ sont de´crites dans le chapitre
stratigraphie de cette the`se. De manie`re ge´ne´rale, le massif de Maje´ est constitue´ du Complexe de
San Blas ou` seules les roches de l’arc volcanique aﬄeurent, cherts, bre`ches volcaniques et e´panche-
ments de basaltes a` basaltes ande´sitiques, puis discordante sur le Complexe aﬄeure, la Formation
volcano-de´tritique de Darien de l’Eoce`ne moyen-Oligoce`ne supe´rieur et enfin la Formation se´dimen-
taire de la Clarita du Mioce`ne infe´rieur. Une couverture se´dimentaire du Mioce`ne moyen-supe´rieur
vient recouvrir en discordance angulaire la bordure nord du massif. La topographie du massif est
cre´e´e par des intrusions en dykes et sills d’ande´sites et d’ande´sites dacitiques date´es par Whattam
et al. (2012) de 18.9 ± 0.4 Ma par la me´thode U-Pb sur zircon et d’affinite´ adakitique (Fig.4.9).
La position ge´ologique du massif de Maje´ au cours du Cre´tace´ supe´rieur jusqu’a` l’Eoce`ne moyen,
c’est a` dire lors de la subduction de la plaque Farallon, e´tait de type fore-arc et soumis a` un re´gime
majoritairement compressif. La morphologie en bordure du bassin de Chucunaque-Tuira laisse
penser a` l’apparition de failles normales a` pendage vers le nord, nord-est guidant la formation du
bassin a` partir de l’Eoce`ne moyen. Le massif pre´sente la forme d’un horst. Ces failles normales sont
reprisent en jeu inverse au cours du Mioce`ne moyen, puis le re´gime compressif devient transpressif
jusqu’a` l’actuel.
Colombie : La Sierra Nevada Santa Marta (SNSM)
Le massif de Santa Marta de haute altitude (sommet a` 5775 m) et de ge´ome´trie originale
(triangulaire) est borde´ par deux failles de´crochantes : au nord la faille d’Oca et a` l’ouest la
faille de Santa Marta (Fig. 4.10 A). Sa seconde particularite´ vient de l’anomalie de Bouguer qui
est fortement positive et qui implique une absence de racine crustale (Maurin, 2012). Plusieurs
hypothe`ses ont e´te´ avance´es afin d’expliquer le maintien du relief actuel comme un support flexural
de la plaque plongeante incurve´e, un upwelling du Moho sous la SNSM, un de´tachement de slab
ou un e´chappement tectonique crustal vers le NW de´couple´ du manteau (Ceron-Abril, 2008).
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Figure 4.9 – A. Carte ge´ologique simplifie´e du massif de Maje´ avec localisation des e´chantillons
AFT, B. Photographie de l’aﬄeurement d’ande´sites de Maje´, e´chantillon 10PA14, C. Photographie
de la lame mince de 10PA14, montrant des phe´nocristaux d’hornblendes vertes et plagioclases zone´s
en grande quantite´.
Cette e´tude s’attachera seulement a` comprendre les phe´nome`nes de surrection de la bordure
NW de la SNSM.
Cette re´gion se compose du Complexe de Santa Marta comprenant quatre unite´s stratigra-
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Figure 4.10 – A. Carte SRTM avec localisation des failles de d’Oca et de Santa Marta bordant le
massif de Santa Marta. B. Carte ge´ologique simplifie´e de la pointe nord-ouest du massif. La province
I correspond au Complexe de Santa Marta. C. Dyke du batholite de Santa Marta recoupant les
schistes de Gaira. Figures d’apre`s Maurin (2012).
phiques distinctes : les phyllites de Conchas, les schistes de Gaira, le batholite de Santa Marta et
les schistes de San Lorenzo (Fig 4.10.B).
Ce Complexe se caracte´rise par une imbrication de se´ries me´ta volcano-se´dimentaires, avec
pre´sence d’orthogneiss de facie`s schiste vert et amphibolite du Cre´tace´. Les protolithes ont e´te´
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de´termine´s comme e´tant des se´ries volcano-se´dimentaires d’aˆge me´sozo¨ıque, mises en place soit
dans un contexte d’arrie`re arc sur une crouˆte continentale amincie, soit dans un contexte d’arc
intra-oce´anique sur la plaque Cara¨ıbe. Le me´tamorphisme et re´tro-me´tamorphisme d’aˆge cre´tace´
seraient lie´s a` une dynamique d’accre´tion de domaines oce´aniques me´sozo¨ıques allochtones lors de
la convergence entre l’Ame´rique du Sud et la plaque Cara¨ıbe. Des granito¨ıdes pale´oge`nes, aˆge de
50 a` 57 Ma de´termine´ par U-Pb sur zircons, recoupent ces se´ries me´tamorphise´es (Cardona et al.,
2011). A partir de la teneur en Aluminium dans les amphiboles, Cardona et al. (2011) ont pu
estimer la pression, entre 4.9 ± 0.6 et 6.4 ± 0.6 kbar, et la profondeur de formation du batholite,
entre 14.7 a` 19.2 km. Les datations K-Ar sur biotites et amphiboles montrent un aˆge compris entre
48.8 ± 1.7 et 44.1 ± 1.6 Ma (Tschanz et al., 1974) puis 41 Ma d’apre`s Steiger et Ja¨ger (1977) sur
biotite. En appliquant un gradient ge´othermique d’une croute supe´rieure de 30˚ C/km, on obtient
la fermeture de la biotite (environ 250˚ C) a` une profondeur de 8.3 km (Cardona et al., 2011). Dans
l’e´tude la plus re´cente, la datation (U-Th)/He sur zircons et apatites a donne´, respectivement, une
gamme d’aˆges comprise entre 18.7 et 26.2 Ma, et 24.6 et 5.5 Ma. La datation par AFT donnera
donc une contrainte supple´mentaire au mode`le ce´nozo¨ıque d’exhumation du batholite.
Colombie : Pe´ninsule de la Guajira
La pe´ninsule de la Guajira fait partie du Bloc Nord Andin (NAB) (Fig. 4.8). Elle est borde´e
au nord par la SCDB (South Caribbean Deformed Belt) et au sud par la faille de´crochante dextre
d’Oca-Ancon (Fig. 4.8). Cette pe´ninsule se divise en deux zones se´pare´es par la faille de´crochante
dextre de Cuisa, ou` le nord est caracte´rise´ par la Alta Guajira et le sud par la Baja Guajira
(Maurin, 2012). La mission de Thomas Maurin en mars 2010 se focalisa sur la re´gion de la Alta
Guajira au niveau du batholite de Siapana, du massif de Jarara et du massif de Cosinas (Fig. 4.11).
La Alta Guajira est compose´e de deux ensembles distincts (Maurin, 2012) :
• la couverture se´dimentaire allant du Mioce`ne moyen jusqu’au Jurassique moyen (Formations
Jimol a` Cheterlo) dont l’environnement de de´poˆt indique un milieu marin peu profond avec
quelques e´pisodes d’apports terrige`nes ;
• et un socle pale´ozo¨ıque marque´ par la pre´sence de micashistes, paragneiss et orthogneiss
de la Formation Macuira. Le protolithe de la Formation e´tait constitue´ de se´quences argilo-
gre´seuses et d’e´panchements de basaltes ande´sitiques calco-alcalin. L’aˆge exacte du protolithe
n’est pas connu, mais des zircons remanie´s notent un aˆge minimum Ordovicien (Cardona
et al., 2006). Le chemin P-T des gneiss, et les datations a` partir des me´thodes Ar-Ar et
K-Ar, montrent un me´tamorphisme de facie`s amphibolite (150-220 Ma) suivi d’un re´tro-
me´tamorphisme (79-48 Ma) en facie`s schiste vert (Cardona et al., 2006; Lockwood, 1965;
MacDonald, 1964). La Formation est intrude´e par des granodiorites composants le batholite
de Siapana dont l’aˆge a e´te´ de´termine´ par plusieurs me´thodes. La datation sur zircons par
la me´thode U-Pb a donne´ un aˆge de 167 ± 9.4 Ma en pe´riphe´rie et aux cœurs des zircons
un aˆge variant de 456 ± 9.7 Ma a` 1311 ± 26 Ma. L’aˆge du Jurassique moyen correspond a`
l’aˆge de la mise en place du batholite tandis que les aˆges au cœur des zircons marquent la
pre´sence d’une source magmatique crustale d’aˆge prote´rozo¨ıque (Cardona et al., 2006). L’aˆge
Ar-Ar sur biotite dans ce meˆme batholite est d’environ 156 Ma, ce qui signifie la pre´sence du
pluton dans la crouˆte supe´rieure a` une tempe´rature de 300 ± 50˚ C (Cardona et al., 2006).
La reconstitution tectonique depuis le Jurassique moyen dans la re´gion d’apre`s Maurin (2012)
montre une re´gion soumise a` une extension NO-SE avec la formation de failles normales, bas-
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Figure 4.11 – Carte ge´ologique de la pe´ninsule de la Guajira d’Irving (1972) avec la localisation
des e´chantillons. Au nord, le Massif de Siapana, a` l’ouest, le Massif de Jarara et au Sud le massif
de Cosinas. Figure d’apre`s Maurin (2012)
sin de Cocinas et de blocs bascule´s du socle pale´ozo¨ıque. Le pluton de Siapana se met alors en
place dans un contexte de rift ou d’arrie`re arc (Cardona et al., 2006). Cet e´pisode se poursuit jus-
qu’au Cre´tace´ infe´rieur. Au Cre´tace´ supe´rieur jusqu’a` l’Eoce`ne moyen, plusieurs e´le´ments comme
le re´tro-me´tamorphisme en facie`s schiste vert de la Formation Macuira, indiquent une inversion
des contraintes en re´gime transpressif dextre. De l’Eoce`ne supe´rieur a` l’Oligoce`ne infe´rieur, les
contraintes compressives diminuent voire deviennent nulles. La re´gion est soumise a` une subsi-
dence. L’Oligo-Mioce`ne est marque´ par le de´but d’une phase transtensive NE-SO avec la formation
de bassin en e´chelon le long de la faille Cuisa. Du Mioce`ne supe´rieur a` l’actuel, la pe´ninsule est
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marque´e par la pre´sence d’un plissement d’axe est-ouest et d’un soule`vement re´gional associe´ a` un
effondrement gravitaire (Maurin, 2012).
4.3.2 Echantillonnage
Dans ces trois zones d’e´tudes, l’objectif principal e´tait de contraindre l’exhumation ce´nozo¨ıque
des massifs bordant la plaque Cara¨ıbe. Dans cette optique, nous avons e´chantillonne´ des intrusifs
de type dykes et plutons pour le Panama, et batholites pour la Colombie.
Dans l’est Panama, les variations de topographie sont tre`s faibles. Par exemple, le massif de San
Blas-Darien culmine en moyenne a` 300 m d’altitude et le massif de Maje´ posse`de quelques sommets
a` 1000 m d’altitude. Sachant que l’altitude de 1000 m dans le massif de Maje´ est inaccessible a`
cause d’une ve´ge´tation trop dense, le profil d’e´le´vation re´alise´ dans la rivie`re Ambroya ne sera pas
repre´sentatif d’une e´volution ge´ochronologique caracte´ristique, mais celui-ci donnera seulement des
indications de surrection globale.
Par contre, la pe´ninsule de la Guajira et le massif de SNSM posse`dent des variations topogra-
phiques plus importantes rendant plus interpre´table un profil d’e´le´vation. Thomas Maurin a donc
re´alise´ un profil dans le batholite de Siapana de la pe´ninsule de la Guajira.
Les e´chantillons magmatiques ont donc e´te´ trie´s, seuls les e´chantillons envoye´s a` l’irradiation
dans le re´acteur nucle´aire thermique sont documente´s (Tab. 4.3). A titre d’exemple, une quinzaine
de roches provenant du Panama ont e´te´ se´lectionne´s, mais seulement 6 e´chantillons contenaient
des apatites en assez grande quantite´.
Samples Region Lat(˚ ) Long(˚ ) Alt (m) Lithology Known Age
10PA08 Maje´ (P) 8.90544 -78.59127 202 Diorite Early Miocene
10PA13 Maje´ (P) 8.85022 -78.52351 242 Diorite Early Miocene
10PA14 Maje´ (P) 8.94542 -78.53281 115 Diorite Early Miocene
10PA20 Maje´ (P) 8.92103 -78.57468 157 Diorite Early Miocene (U/Pb)
10PA55 San Blas-Darien (P) 9.24189 -78.80022 102 Granodiorite Late Cretaceous (Ar/Ar)
10PA56 San Blas-Darien (P) 9.24123 -78.80003 114 Granodiorite Late Cretaceous (Ar/Ar)
SNSM4 SNSM (C) 11.10149 -74.08128 1490 Meta granitoide Early Eocene (U/Pb)
030210 Guajira (C) 12.03917 -71.47167 228 Leucocratic granite Jurassic
030211 Guajira (C) 12.03806 -71.47056 258 Leucocratic granite Jurassic
030212 Guajira (C) 12.10222 -71.32806 675 Siapana granodiorite Middle Jurassic (U/Pb)
030213 Guajira (C) 12.10306 -71.32806 576 Siapana granodiorite Middle Jurassic (U/Pb)
030214 Guajira (C) 12.10194 -71.32556 519 Siapana granodiorite Middle Jurassic (U/Pb)
030216A Guajira (C) 12.09889 -71.32583 444 Siapana granodiorite Middle Jurassic (U/Pb)
030216B Guajira (C) 12.09778 -71.32611 275 Siapana granodiorite Middle Jurassic (U/Pb)
030217 Guajira (C) 12.09444 -71.32750 170 Siapana granodiorite Middle Jurassic (U/Pb)
Table 4.3 – Localisation des e´chantillons, type de roches et aˆge connu en U/Pb sur zircon conside´re´
comme l’aˆge de cristallisation
4.3.3 Re´sultats des datations AFT
Les re´sultats AFT sont de´pendants d’un parame`tre de´fini pre´ce´demment qui s’appelle le ζ. Il
s’agit d’un parame`tre empirique propre a` chacun qui e´volue en fonction des conditions physiques
et morales du compteur. J’ai donc e´value´ ζ avant le comptage des e´chantillons sur les standards
faite a` partir des tufs de Fish Canyon Durango selon Hurford et Green (1983). La valeur moyenne
en 2012 est de 295.16±5.75 (Tab.4.2).
138
4.3 Phe´nome`nes de surrection de la bordure sud-ouest de la plaque Cara¨ıbe
Les re´sultats obtenus en aˆge traces de fission (Tab. 4.4) ont e´te´ calcule´s a` partir du logiciel
BINOMFIT, base´ sur l’algorithme de la me´thode de de´composition de Galbraith et Green (1990).
Pour pallier aux proble`mes de distributions d’aˆges dans les grains pouvant repre´senter une ou
plusieurs populations, ce logiciel introduit la me´thode binomiale de peak-fitting mis en place par
Galbraith et Green (1990) et Galbraith et Laslett (1993). On repre´sente alors la distribution des
aˆges traces de fission dans un e´chantillon avec l’aˆge du pic de probabilite´ et son intervalle de
confiance a` 95% (Fig. 4.12).
Puis une mode´lisation temps-Tempe´rature est faite a` partir du logiciel de HeFTy de´veloppe´
d’apre`s Ketcham (2005).
Cependant, certains e´chantillons ne donnent aucun re´sultat : - les e´chantillons 10PA55 et
10PA56 du Massif de San Blas-Darien sont indatables duˆ a` une trop forte se´ricitisation des apa-
tites (Tab.4.4), - l’e´chantillon 10PA13 posse`de des apatites constamment fracture´es, ce qui rend le
comptage impossible. Le de´tecteur externe de muscovite de l’e´chantillon 030211 est endommage´
qui rend le comptage des traces induites irre´alisable.
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Sample of density track density density content central length Std dev.
name grains (x105 cm2) (x105 cm2) (x105 cm2) (ppm) χ2 Age (Ma) (µm) (µm)
Panama Maje´
10PA08 14 6.984 0.593 2.18 5 4.47 28.0±9.7 14.28±0.27(13) 0.96
10PA13 - - - - - - - - -
10PA14 21 6.983 0.285 2.85 6 6.85 10.3±3.9 14.27±0.20(26) 1.04
10PA20 15 6.983 0.491 3.57 8 2.44 14.1±4.7 14.09±0.23(26) 1.30
Panama San Blas
10PA55 - - - - - - - - -
10PA56 - - - - - - - - -
Colombia SNSM
SNSM4 21 6.981 4.49 33.6 72 11.8 13.8±1.7 13.92±0.11(101) 1.15
Colombia Guajira
030210 19 6.989 2.68 9.04 19 6.42 30.5±5.9 12.97±0.14(101) 1.42
030211 - - - - - - - - -
030212 14 6.988 3.87 15.2 33 3.02 26.2±4.6 13.77±0.11(101) 1.15
030213 21 6.987 3.99 14.9 32 8.34 27.6±3.5 12.74±0.14(101) 1.42
030214 19 6.987 5.23 22.5 48 6.99 23.9±3.3 13.82±0.12(102) 1.18
030216A 21 6.986 2.53 11.5 25 10.3 22.5±3.3 13.58±0.11(100) 1.14
030216B 21 6.986 3.18 16.1 35 10.8 20.3±3.0 13.30±0.15(101) 1.56
030217 19 6.985 1.77 9.73 21 4.36 18.7±3.3 12.96±0.12(105) 1.28
Table 4.4 – Re´sultats AFT sur les e´chantillons provenant de la Colombie et du Panama avec le nombre de grains utilise´s pour
de´terminer l’aˆge, la fluence (effective track density), la densite´ de traces spontane´es ou fossiles, la densite´ de traces induites, la
concentration moyenne en Uranium, le parame`tre χ2, l’aˆge central AFT avec l’erreur sur un intervalle de confiance de 95%, la
longueur moyenne des traces horizontales avec l’erreur standard et le nombre de traces mesure´es entre parenthe`ses, et la de´viation
standard.
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Figure 4.12 – Diagramme repre´sentant la densite´ de traces (en %) en fonction de l’aˆge du grain
(Ma) d’un e´chantillon donne´, et la probabilite´ des pics d’aˆge avec leur intervalle de confiance de
95% pour chaque e´chantillon date´.
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4.3.3.1 Re´sultats Panama : le massif de Maje´
Dans le massif de Maje´, les e´chantillons d’intrusifs montrent un aˆge AFT centre´ entre l’Oli-
goce`ne et le Mioce`ne, plus pre´cise´ment entre 28 Ma a` 10 Ma (Tab.4.4) et compose´s d’une seule
population d’aˆge dans chaque e´chantillon (Fig.4.12). La longueur moyenne de traces de fission hori-
zontales est de 14 µm avec une de´viation standard proche de 1 µm. L’aˆge obtenu pour l’e´chantillon
10PA08 est assez discutable, la barre d’erreur est tre`s grande en raison de la faible quantite´ en
Uranium dans les apatites (Tab. 4.4).
La longueur moyenne des traces oriente le mode`le vers un refroidissement rapide de ce groupe
d’e´chantillons (Fig.4.13).
Figure 4.13 – Mode´lisation Temps-Tempe´rature de l’histoire thermique de l’e´chantillon, A pour
10PA08, B pour 10PA20 et C pour 10PA14. En vert, l’enveloppe du parcours t-T juge´ ”acceptable”
et en violet l’enveloppe du parcours juge´ ”correct”. Le graphique D repre´sente la position en altitude
de l’e´chantillon en fonction de son aˆge central et son intervalle de confiance a` 95%.
Un graphique pre´sentant l’altitude en fonction de l’aˆge central des e´chantillons souligne une
exhumation cohe´rente le long du profil, ne´anmoins la diffe´rence de de´nivele´ et la faible quan-
tite´ d’e´chantillons ne permettent pas de donner un taux d’exhumation repre´sentatif de la re´gion
(Fig.4.13).
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4.3.3.2 Re´sultats Colombie : la Sierra Nevada de Santa Marta
L’e´chantillon SNSM4 donne un aˆge AFT de 13.8±1.7 Ma, c’est a` dire Mioce`ne moyen (Tab.4.4).
La distribution des aˆges par grain dans l’e´chantillon montre la pre´sence d’une seule population
d’aˆge (Fig.4.12). La longueur moyenne des traces de fission horizontales est de 13.92±0.11 µm
donc proche de 14 µm avec une de´viation standard de 1.15 µm (Tab.4.4). La roche a donc subi un
refroidissement rapide depuis le Mioce`ne infe´rieur.
De nombreuses datations ont e´te´ re´alise´es dans le batholite de Santa Marta et de´taille´es pre´ce´-
demment, nous avons donc re´alise´ un mode`le de refroidissement de la roche depuis l’Eoce`ne moyen
(Fig.4.14) en inte´grant le re´sultat de l’e´chantillon SNSM4 et les re´sultats publie´s par Cardona et al.
(2011).
Figure 4.14 – Mode´lisation Temps-Tempe´rature de l’histoire thermique de l’e´chantillon SNSM4
en prenant les valeurs issues de Tschanz et al. (1974), Steiger et Ja¨ger (1977) et Cardona et al.
(2011) de K-Ar sur biotite et (U-Th)/He sur apatites et zircons. En vert, l’enveloppe du parcours
t-T juge´ ”acceptable” et en violet l’enveloppe du parcours juge´ ”correct”.
En utilisant un gradient ge´othermique moyen de la crouˆte continentale de 30˚ C/km et la tempe´-
rature de fermeture de la biotite a` 250˚ C, Cardona et al. (2011) obtiennent un taux d’exhumation
de 0.73 mm/an entre l’aˆge de cristallisation (57-50 Ma) et l’aˆge biotite (48-41 Ma). La pe´riode entre
50 et 41 Ma correspondrait a` un e´ve´nement de me´tamorphisme de facie`s amphibolite a` schiste vert,
visible sur le terrain (Cardona et al., 2011).
Entre 40 Ma et environ 25 Ma (aˆge maximum (U-Th)/He sur zircon), le taux d’exhumation
diminue dans la gamme de 0.11 a` 0.16 mm/an (Cardona et al., 2011).
Entre 26 et 23 Ma, le taux d’exhumation graˆce aux donne´es (U-Th)/He sur zircon et apatites
varie entre 0.16 mm/an et 0.63 mm/an en fonction de la localisation topographique des e´chantillons
(Cardona et al., 2011). Ces re´sultats montrent par ailleurs un refroidissement rapide.
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En ne prenant que les donne´es apatites (U-Th)/He issues des e´chantillons a` la meˆme altitude
que notre e´chantillon, le taux d’exhumation, entre 13 et 14 Ma, est de 0.77 mm/an, qui marque
un second refroidissement rapide.
En prenant les aˆges issus de la bibliographie (Tschanz et al., 1974; Steiger et Ja¨ger, 1977;
Cardona et al., 2011), de la me´thode K-Ar sur biotite, et de la me´thode (U-Th)/He sur apatites et
zircons, un nouveau mode`le Temps-Tempe´rature est construit en y inse´rant la valeur de l’e´chantillon
SNSM4. Le re´sultat AFT de l’e´chantillon SNSM4, date´ de 13.8±1.7 Ma. Il est borde´ par les re´sultats
de Cardona et al. (2011) par la me´thode (U-Th)/He sur zircons et apatites. Ce re´sultat est donc
cohe´rent avec l’e´tude pre´ce´dente, il affine le mode`le existant.
De manie`re ge´ne´rale, ce mode`le montre un refroidissement lent entre 40 Ma et 25 Ma, puis un
refroidissement un peu plus rapide entre 25 et 15 Ma et pour finir un pic entre 15 et 10 Ma. Le
dernier pic de refroidissement re´ve`le la mise a` l’aﬄeurement du batholite.
Nous prouvons donc par une autre me´thode, le refroidissement et l’exhumation rapide des
roches, entre 10 Ma et 15 Ma de la zone NW de la Sierra Nevada de Santa Marta.
4.3.3.3 Re´sultats Colombie : la pe´ninsule de la Guajira
Les re´sultats obtenus dans la pe´ninsule de la Guajira, par la me´thode AFT, sont compris entre
l’Oligoce`ne et le Mioce`ne Infe´rieur, c’est a` dire entre 30 Ma et 18 Ma.
L’aˆge AFT de l’intrusif de Jarara est de 30.5±5.9 tandis que les aˆges AFT du batholite de
Siapana sont plus jeunes entre 26.2±4.6 Ma et 18.7±3.3 Ma (Tab.4.4).
La distribution des aˆges dans les grains de chaque e´chantillon montre la pre´sence d’une seule
population d’aˆge (Fig.4.12). L’histoire de surrection est donc simple. La moyenne des longueurs
des traces de fission est comprise entre 12µm et 14µm avec une de´viation standard entre 1.14µm
et 1.56µm (Tab.4.4). Ceci montre que les roches pre´leve´es ont un trajet relativement similaire,
simple, variant entre un trajet rapide et lent. C’est le re´sultat d’un processus de surrection-e´rosion
et de´nudation progressif avec une acce´le´ration de la surrection au Mioce`ne.
En observant chaque mode`le, nous constatons des variabilite´s dans le trajet t-T (Fig.4.15), par
exemple, l’e´chantillon 030213 par rapport a` l’e´chantillon 030212. Cette diffe´rence peut s’expliquer
par des variations de flux de chaleur dans le batholite de Sapiana ou par la pre´sence de failles a`
jeu vertical dans le batholite.
Le profil topographique effectue´ le long du batholite de Siapana, atteint un de´nivele´ proche de
500 m, valeur trop faible pour estimer correctement un taux d’exhumation. En outre, les aˆges le long
de ce profil sont remarquablement cohe´rents. Maurin (2012) calcule ainsi un taux d’exhumation
approximatif qui correspond a` la pente de la droite du graphique 4.15. Le taux d’exhumation est
en moyenne de 0.05 mm/an avec un minimum de 0.03 mm/an et un maximum de 0.18 mm/an.
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Figure 4.15 – Mode´lisation Temps-Tempe´rature de l’histoire thermique des e´chantillons de la
Guajira d’apre`s Maurin (2012). En vert, l’enveloppe du parcours t-T juge´ ”acceptable” et en violet
l’enveloppe du parcours juge´ ”correct”. Le graphique en bas a` droite, repre´sente la position en
altitude de l’e´chantillon en fonction de son aˆge central et son intervalle de confiance a` 95%.
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4.3.4 Interpre´tation et discussion
Pour une meilleure interpre´tation des re´sultats issus de cette e´tude, nous les inte´grons dans la
base de donne´es thermochronologique existante.
Figure 4.16 – Carte topographique de la marge sud ouest de la plaque Cara¨ıbe. Les fle`ches re-
pre´sentent les pe´riodes de surrection des massifs, en rouge la pe´riode l’Eoce`ne moyen-Oligoce`ne
infe´rieur (47-30 Ma), en orange la pe´riode de surrection lente l’Eoce`ne supe´rieur au Mioce`ne infe´-
rieur (40-24 Ma) et en jaune la pe´riode du Mioce`ne moyen au Mioce`ne supe´rieur (15-6 Ma). Les
chiffres repre´sentent les re´sultats de cette e´tude : (1) massif de maje´, (2) : SNSM, et (3) : Pe´ninsule
de la Guajira. Support topographique re´alise´ par William Bowen en 2005.
Plusieurs e´ve´nements verticaux au Ce´nozo¨ıque apparaissent sur la bordure sud-ouest de la
plaque Cara¨ıbe (Fig. 4.16) :
1. Un ou plusieurs e´ve´nements de surrection, bloc Choco´ et Ame´rique du Sud (entre
47 et 30 Ma).
Dans la partie centrale de Panama, Montes et al. (2012b) montrent un e´ve´nement de surrec-
tion rapide par AFT entre 47 et 42 Ma. Ils interpre`tent cette surrection par un phe´nome`ne
post-magmatique, controˆle´ par la faille inverse de Rio Indio (voir Chapitre Structures et De´-
formations). Or a` cette date, le volcanisme d’arc n’est pas termine´. J’ai pre´ce´demment de´crit
un re´gime tectonique compressif ante´-Eoce`ne moyen terminal, qui pourrait expliquer le jeu
de la faille de Rio Indio et par la meˆme occasion, la surrection des plutons. La cause de cette
surrection n’est pas e´tablie mais je sugge`re le passage dans la zone de subduction d’anomalies
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topographiques pouvant de´former la plaque chevauchante. L’hypothe`se de l’initiation de la
transtension dans la zone du canal peut eˆtre e´galement avance´e. Dans ce contexte, le massif
de San Blas-Darien formerait un horst, qui par le jeu vertical des failles transtensives, subirait
une surrection et une exhumation progressive des roches profondes.
Le batholite de Mande´ se situe sur le bloc Choco´ dans la partie colombienne. Il correspond a`
un intrusif d’arc volcanique, extension du massif de San Blas-Darien, et d’aˆge K-Ar compris
entre 54.7 ± 1.3 Ma et 42.7 ± 0.9 Ma (Sillitoe et al., 1982; Aspden et al., 1987). L’e´tude
de Villago´mez et Spikings (2013) montre un refroidissement rapide de roches plutoniques
entre 37 et 38 Ma (par AFT) et 32 Ma par (U-Th)/He. A cette pe´riode, le volcanisme
dans le bloc Choco´ est arreˆte´. En face du bloc Choco´, c’est a` dire au niveau du bloc Nord
Andin de l’Ame´rique du Sud, l’arc volcanique Pale´oge`ne (Cordille`re Centrale) ainsi que les
roches environnantes subissent une surrection entre 45 et 30 Ma avec un pulse entre 45 et
40 Ma, de´termine´ par les me´thodes AFT et (U-Th)/He (Villago´mez et Spikings, 2013). Ils
interpre`tent cette phase de surrection rapide comme e´tant une augmentation du taux de
convergence entre la plaque Farallon et la plaque Ame´rique du Sud.
Dans la Sierra et Santa Marta, un pulse de refroidissement rapide et une exhumation sont
e´galement constate´s entre 45 et 40 Ma par Cardona et al. (2011), qui corre`lent cet e´ve´nement
par le rapprochement des deux Ame´riques (Nord et Sud).
2. Une surrection lente de la pe´ninsule de la Guajira et de SNSM (entre 40 et 24
Ma).
Dans la re´gion de la Sierra Nevada de Santa Marta, notre mode`le montre un refroidissement
lent entre 41 Ma et 25 Ma.
Dans la pe´ninsule de la Guarija, les mode`les sur nos e´chantillons du batholite de Siapana
montrent un refroidissement lent en moyenne a` partir de 26 Ma. Le taux d’exhumation a
e´te´ estime´ a` 0.05 mm/an en moyenne entre 26 Ma et l’actuel (Maurin, 2012). Dans le massif
de Jarara, a` des altitudes comprises entre 130 m et 170 m, des e´chantillons granitiques ont
e´te´ pre´leve´s au niveau du Parashi stock pour des analyses (U-Th)/He sur zircons et apatites
(Cardona et al., 2011). Les re´sultats sont respectivement, pour les zircons et apatites, de 38.4
Ma a` 33.4 Ma et de 35.6 Ma a` 30.4 Ma. L’e´chantillon 030210, a` une altitude de 228 m, posse`de
un aˆge AFT de 30.5 ± 5.9 Ma, cohe´rent avec la pre´ce´dente e´tude. La Formation Siamana
de l’Oligoce`ne, se´ries terrige`nes et calcaires, est compose´e de gre`s et de conglome´rats dont
les clastes assez anguleux sugge`rent une source proche, qui co¨ınciderait avec l’exhumation
et la mise a` l’aﬄeurement du socle. En inte´grant les donne´es (U-Th)/He (Cardona et al.,
2011) et celles de´duites de l’observation de la Fm. Siamana, notre mode`le sugge`re une phase
d’exhumation du socle entre l’Eoce`ne supe´rieur et le Mioce`ne infe´rieur (36-24 Ma). Cette
exhumation serait le re´sultat d’un re´gime en transtension accompagne´e de la formation de
bassins en e´chelon, avec de´poˆt syn-de´formation de la Formation Siamana, et de blocs bascule´s,
le long de la faille de´crochante dextre de Cuisa (Fig.4.8). Une faille normale actuellement au
pied du massif de Siapana pourrait eˆtre a` l’origine de la surrection et faciliterait l’e´rosion du
batholite (Maurin, 2012).
3. Une surrection rapide du bloc Choco´ et de la SNSM (entre 15 et 9 Ma).
Dans le massif de San Blas-Darien, une surrection rapide des plutons de Cerro Azul et Mamoni
apparait a` la lumie`re des re´sultats (U-Th)/He sur apatites entre 12 et 9 Ma (Montes et al.,
2012b). Mes re´sultats AFT sur les intrusifs de Maje´ date´s par U-Pb de 18.9 ± 0.4 Ma
(Whattam et al., 2012) montrent des aˆges de 10.3 ± 3.9 Ma et 14.1 ± 4.7 Ma tre`s similaires.
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Cela conforte l’ide´e d’une exhumation et d’un soule`vement rapide re´gionale de la partie est du
bloc Choco´ Panama, supporte´e par mes analyses stratigraphiques et structurales ainsi que les
analyses stratigraphiques et pale´obathyme´triques de Coates et al. (1992, 2004); Collins et al.
(1995, 1996b). Cette exhumation rapide est donc lie´e a` un e´ve´nement tectonique re´gional
conside´re´ comme l’initiation de la collision avec l’Ame´rique du Sud.
En Ame´rique du Sud, plus pre´cise´ment en Colombie (Cordille`re Centrale), en dessous de
zone d’Istmina, Villago´mez et Spikings (2013) montrent des aˆges de refroidissement par (U-
Th)/He sur apatites compris entre 11 et 6 Ma. Villago´mez et Spikings (2013) interpre`tent
ces aˆges comme le re´sultat de la collision et subduction de la ride de Carnegie, provoquant
le soule`vement de la plaque chevauchante et l’extrusion du bloc Nord Andin vers le nord.
Dans la re´gion de la Sierra Nevada de Santa Marta, notre mode`le montre un pic de refroi-
dissement entre 15 et 10 Ma. Ce dernier pic de refroidissement est a` l’origine de la mise
a` l’aﬄeurement du batholite. Un tel taux d’exhumation ne peut eˆtre le re´sultat que d’une
activite´ tectonique de surrection/e´rosion importante.
Cette exhumation rapide peut eˆtre explique´e par le jeu des failles de Santa Marta et d’Oca
qui bordent le massif (Maurin, 2012). Ces deux failles de´crochantes ont une histoire multi-
phase´e. La composante dextre de la faille d’Oca et se´nestre de la faille de Santa Marta ont
clairement e´te´ e´tablies mais leurs composantes verticales sont moins bien identifie´es. A partir
d’interpre´tations de lignes sismiques, Maurin (2012) remarque que la composante verticale
de ces failles, avant le Mioce`ne, e´tait normale. Puis ces failles durant le Mioce`ne se sont inver-
se´es. Cette inversion est marque´e par l’apparition de nombreux plis anticlinaux. Il est donc
possible que la phase d’exhumation rapide du batholite de Santa Marta soit lie´e a` l’activite´
inverse des failles d’Oca et de Santa Marta.
4.4 Conclusion
A travers l’e´tude de ces trois secteurs pourtant e´loigne´s ge´ographiquement, ce chapitre apporte
de nouveaux re´sultats, cohe´rents avec les pre´ce´dents, illustrant des phe´nome`nes de surrection re´-
gionaux. Les aˆges traces de fission sur apatites ont donc permis de mieux contraindre l’histoire
thermique : du massif de Maje´, de la Sierra Nevada de Santa Marta et de la pe´ninsule de la Guajira.
Il apparait clairement qu’une phase de refroidissement, lie´e a` une surrection rapide des roches
plutoniques profondes, apparait dans les massifs de San Blas-Darien, la Cordille`re Centrale en
Colombie et dans la Sierra de Santa Marta entre 47 et 40 Ma. Dans le massif de San Blas-Darien,
Montes et al. (2012b) interpre`tent cet e´ve´nement comme un phe´nome`ne post-magmatique controˆle´
par un re´gime compressif. Dans la Cordille`re Centrale, Villago´mez et Spikings (2013) interpre`tent
cet e´ve´nement, comme la conse´quence d’une convergence rapide entre la plaque Farallon et la
plaque Ame´rique du Sud. Dans la SNSM, Cardona et al. (2011) interpre`tent cette phase comme
le re´sultat de la convergence entre l’Ame´rique du Sud et l’Ame´rique du Nord. Au pied des massifs
de Colombie, de grandes failles de´crochantes controˆlent ces phe´nome`nes verticaux : Faille de Santa
Marta, Faille d’Oca, et la zone de suture de Romeral entre la plaque Cara¨ıbe et Ame´rique du Sud.
Ne´anmoins, des proble`mes se posent :
• Dans le massif de San Blas Darien, comment peut-il y avoir simultane´ment un phe´nome`ne
post-magmatique propose´ par Montes et al. (2012b), quand l’arc volcanique est actif et que
la plaque Farallon subducte encore sous la plaque Cara¨ıbe ? Ne peut-on pas expliquer cette
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surrection par l’entre´e d’anomalies topographiques dans la subduction ? Ou est-ce le re´sultat
de l’initiation de la PCFZ, en re´gime transtensif se´nestre ?
• Dans la Cordille`re Centrale, comment peut-on expliquer sa surrection et surtout celle de son
arc volcanique par le taux de convergence rapide entre la plaque Farallon et Ame´rique du
Sud, alors que la Cordille`re Centrale fait face a` la plaque Cara¨ıbe, qui rentre par ailleurs en
subduction sous l’Ame´rique du Sud ?
Entre 38 et 30 Ma, le phe´nome`ne de surrection dans la partie sud du bloc Choco´ (batholite
de Mande´) se poursuit ainsi que sur la Cordille`re Centrale, cote´ est de la suture de Romeral
(Villago´mez et Spikings, 2013). Cependant, a` cette e´poque la convergence entre la plaque Farallon
et l’Ame´rique Centrale est plus faible et le volcanisme d’arc s’arreˆte. Le volcanisme d’arc de la
Cordille`re Centrale issu de la subduction de la plaque Cara¨ıbe s’arreˆte e´galement. Quel e´ve´nement
est donc responsable de la surrection re´gionale ?
A cette meˆme pe´riode, une surrection/e´rosion des blocs bascule´s est constate´e dans la SNSM et
dans la pe´ninsule de la Guajira. Cette phase de refroidissement lent (entre 40 et 24 Ma), du batholite
de Santa Marta dans la Sierra Nevada de Santa Marta, du batholite de Siapana et de l’intrusif de
Jarara dans la pe´ninsule de la Guajira, serait associe´e a` un re´gime transtensif accompagnant le
mouvement de la plaque Cara¨ıbe vers l’est.
Puis une surrection rapide du Mioce`ne moyen au Mioce`ne supe´rieur (entre 15 et 6 Ma) apparait :
(1) dans le massif de San Blas-Darien(Montes et al., 2012b), (2) dans le massif de Maje´ (cette
e´tude), (3) dans la SNSM (Cardona et al. (2011) et cette e´tude), et (4) dans la Cordille`re Centrale
(Villago´mez et Spikings, 2013). Cette phase de surrection pourrait s’interpre´ter comme la collision
comple`te du bloc Choco´ contre l’Ame´rique du Sud et/ou la collision/subduction de la ride de
Carnegie. Est-ce-que ces deux e´ve´nements peuvent eˆtre relier entre eux ?
L’expe´rience des datations par traces de fission mene´e a` son terme m’a permis de mieux appre´-
hender les enjeux des datations thermochronologiques sur des objets ge´ologiques. Il faut bien eˆtre
lucide que le nombre de donne´es AFT est assez faible pour construire un vrai mode`le solide de la
re´gion, il s’agit ici d’un premier travail exploratoire. Cependant, en alliant les re´sultats de cette
e´tude a` ceux des e´tudes pre´ce´dentes, de nouvelles questions plus re´gionales se posent. Les re´ponses
seront aborde´es dans le chapitre interpre´tation ge´odynamique.
149

Chapitre 5
Formation et structure du prisme
Nord Panama (NPDB)
Sommaire
5.1 Introduction . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 151
5.2 Pre´sentation du prisme d’accre´tion Nord Panama : NPDB . . . . . . 152
5.3 Donne´es utilise´es . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 157
5.4 A new insight to the accretion of the Central America on to South
America continent : a role of tectonic uplift . . . . . . . . . . . . . . . 159
5.4.1 Pre´sentation de l’article . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 159
5.4.2 Abstract . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 159
5.4.3 Introduction . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 160
5.4.4 Tectonic and Geologic context . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 161
5.4.5 Results . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 165
5.4.6 Discussion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 171
5.4.7 Conclusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 174
5.5 Apport se´dimentaire progressif dans la NPDB de se´diments en pro-
venance de l’Ame´rique du Sud . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 175
5.6 Conclusion . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 180
5.1 Introduction
Le prisme sous marin Nord Panama, commune´ment appele´ North Panama Deformed Belt
(NPDB), connecte´ au sud avec la marge sud ame´ricaine, se situe sur la marge nord du Panama. Il
borde les blocs Choco´ et Chorotega, dans la Mer des Cara¨ıbes. Ce prisme d’accre´tion formant un
orocline, est interpre´te´ comme le re´sultat de la collision entre l’Ame´rique Centrale et l’Ame´rique
du Sud, entre le Mioce`ne moyen et le Mioce`ne supe´rieur (Silver et al., 1990).
Graˆce aux donne´es de sismique re´flexion, ainsi qu’aux donne´es biostratigraphiques des puits
de la re´gion (provenant des bases de donne´es de TOTAL SA), j’apporte une nouvelle approche
interpre´tative du prisme Nord Panama, plus pre´cise´ment dans la re´gion d’Uraba. Le golfe d’Uraba
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est une re´gion exceptionnelle car elle offre l’occasion d’observer l’affrontement de deux prismes
d’accre´tion, le prisme Nord Panama et le prisme de Sinu. Leurs fronts de chevauchement se ren-
contrent dans le golfe d’Uraba, sous la forme d’une zone de failles, la zone de failles d’Uramita
(UFZ), qui se prolonge au sud, se´parant le bloc Choco´ du bloc Nord Andin.
J’apporte des pre´cisions sur l’aˆge : (1) des structures et de´formations observe´es et (2) des
se´diments implique´s dans le prisme Nord Panama. Ces informations seront utiles pour mieux
contraindre le processus d’accre´tion arc-continent, et comprendre comment la tectonique influence
les flux se´dimentaires.
5.2 Pre´sentation du prisme d’accre´tion Nord Panama : NPDB
Deux campagnes de sismique re´flexion marine ont e´te´ re´alise´es dans ce prisme d’accre´tion.
La premie`re campagne, mene´e par l’University of Texas Institute for Geophysics, s’est focalise´e
sur le bassin de Colombie et ses marges afin de mieux comprendre la structure et les de´formations
de la plaque Cara¨ıbe et de ses marges (Lu et McMillen, 1982; Bowland et Rosencrantz, 1988;
Bowland, 1993). Ces lignes de sismique re´flexion multitraces ont e´te´ acquises et traite´es entre 1975
et 1978. Les lignes CT1-19, CT1-20, CT1-21, et CT1-22 parcourent le prisme d’accre´tion.
Une deuxie`me campagne SeaMARC II, mene´e a` la fin des anne´es 80 par le Hawaii Institute of
Geophysics (HIG), cible´e sur le prisme Nord Panama, a permis d’e´tablir une carte bathyme´trique
de fonds oce´aniques et une carte tectonique graˆce a` des profils de sismique re´flexion (Fig. 5.1)
(Silver et al., 1990).
Le prisme Nord Panama pre´sente sur plus de 300 km des structures de plissements et de
chevauchements, lie´es a` un re´gime de convergence entre l’isthme de Panama et la plaque Cara¨ıbe.
Selon Lu et McMillen (1982), la plaque Cara¨ıbe plonge vers le sud, sous l’isthme de Panama avec
un angle de 2˚ au niveau du front de chevauchement.
Les de´formations sont denses dans la partie est du prisme, puis tendent a` diminuer, pour
disparaˆıtre dans la partie ouest en direction du Costa Rica, ou` le re´gime de convergence s’affaiblit
progressivement. Cette observation est en accord avec une interpre´tation en convergence oblique,
et une morphologie ge´ne´rale incurve´e typique des oroclines (Fig. 5.1).
Ces de´formations compressives impliquent des se´diments d’une e´paisseur supe´rieure a` 3500 m
au cœur du prisme (Breen et al., 1988).
Deux failles de´crochantes dextres ont e´te´ identifie´es dans la partie est du prisme, graˆce a` leur
activite´ re´cente, les failles Uraba et U2 (Silver et al., 1990) (Fig. 5.1).
Un grand syste`me re´trochevauchant sub-paralle`le a` la coˆte paname´enne de´limite la chaˆıne de
de´formations d’un bassin se´dimentaire d’avant arc, le bassin de San Blas. Ce bassin, d’une e´paisseur
se´dimentaire comprise entre 1000 a` 3000 m, longe les coˆtes paname´ennes jusqu’a` la re´gion de
Portobelo a` terre (Fig. 5.1) (Reed et al., 1990).
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Figure 5.1 – Cartes tectonique et bathyme´trique du prisme Nord Panama re´alise´es a` partir des
donne´es SeaMARC II, modifie´es d’apre`s Silver et al. (1990)
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La bathyme´trie met en e´vidence un syste`me actif de drainage dans le prisme Nord Panama
(Fig. 5.1).
Ce syste`me apporte des se´diments et alimente le prisme Nord Panama puis le traverse, a` l’aide
de canyons sous marins. Les se´diments qu’il charrie viennent, pour finir, se de´poser dans le bassin
de Colombie. Le prolongation vers le nord de la zone de failles du Canal de Panama, PCFZ, de´limite
deux zones distinctes (limite a` terre proche de Portobelo) :
• a` l’est, la premie`re zone est de´finie par un flux se´dimentaire qui passe par le bassin de San
Blas, d’est en ouest, puis bifurque vers le nord au niveau de cette limite. Ce flux est alimente´
par les bassins versants du massif de San Blas-Darien ;
• a` l’ouest, la deuxie`me zone est de´finie par un flux se´dimentaire traversant le prisme du sud
vers le nord. Ce flux est alimente´ par le drainage de la zone du Canal de Panama et des
massifs du bloc Chorotega.
Figure 5.2 – Carte structurale de la re´gion centrale du prisme montrant e´galement le transport
se´dimentaire et la distribution des volcans de boues, BC Boundary Canyon, SBC San Blas Canyon,
a` partir des donne´es SeaMARC II, modifie´e d’apre`s Reed et al. (1990)
La campagne SeaMARC II, a mis en e´vidence la pre´sence importante de diapirs de boues, de mud
flow et de nombreux volcans de boues, de 400 a` 2000 m de large, et une hauteur infe´rieure a` 100
m (Reed et al., 1990) (Fig. 5.1). Ces volcans de boues se localisent en faible quantite´ dans la zone
est du prisme et en grande quantite´ dans la partie centrale jusqu’a` la limite du prolongement du
trace´ du Canal de Panama. A l’ouest de cette limite, les volcans de boue sont rares (Fig. 5.1 et
Fig. 5.2).
Dans la re´gion centrale du prisme, a` l’est, la figure 5.2 montre des plis anticlinaux a` vergence
coˆtie`re vers l’isthme de Panama parseme´s de volcans de boues. Les chevauchements sont ge´ne´ra-
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lement conside´re´s comme aveugles, enfouis sous des se´diments (Reed et al., 1990). A l’ouest de
la re´gion centrale, les plis changent de vergence, et sont de´verse´s en direction de la mer. La carte
structurale (Fig. 5.2) montre e´galement une importante distribution de volcans de boues dans cette
partie centrale du prisme.
Figure 5.3 – Profil sismique re´flexion correspondant au trace´ 5a sur la Fig. 5.2 repre´sentant le
chevauchement frontal accompagne´ d’un pli anticlinal syme´trique, a` partir des donne´es SeaMARC
II, extrait de Breen et al. (1988)
La ligne sismique 5a de la figure 5.3 montre le front de de´formations a` l’ouest dans la re´gion
centrale. Le front est caracte´rise´ par des plis syme´triques. Ces derniers se forment avant la phase
de chevauchement. Les failles inverses s’enracinent au niveau d’un de´collement dont la nature reste
a` l’heure actuelle inconnue.
Reed et al. (1990) et Breen et al. (1988) proposent un de´collement sur un niveau riche en argiles
et fluides. Le glissement entraˆıne une surpression des fluides, les fluides en surpression s’accumulent
alors sous les structures anticlinales et migrent vers la surface en empruntant les drains constitue´s
par les failles et fractures (Fig. 5.4).
La pre´sence d’un BSR (Bottom Stimulating Reflector) sur les lignes de sismique re´flexion tire´es
dans le prisme Nord Panama, te´moigne de la pre´sence d’hydrates de gaz (me´thane) dans les
se´diments du prisme. Le me´thane pourrait provenir des turbidites plioce`nes du bassin de Colombie
et/ou de la gene`se de gaz lors de l’enfouissement de se´diments riches en matie`re organique, origine
propose´e par Finley et al. (1987); Reed et al. (1990). Le me´lange de gaz et de fluides, moins denses
que les roches avoisinantes, contribuent alors a` l’expulsion a` la surface de la matie`re sous la forme
d’un volcan de boue (Fig. 5.4).
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Figure 5.4 – Mode`le sche´matique d’un plissement accompagne´ d’un diapirisme de boues d’apre`s
Reed et al. (1990)
Pour expliquer la forte concentration de volcans de boue dans la partie centrale du prisme, Reed
et al. (1990) proposent un glissement gravitaire des se´ries se´dimentaires. En effet, une surcharge
se´dimentaire du prisme pourraient favoriser l’activation de glissement gravitaire. Cependant, le
niveau de de´collement a` l’origine de ce type de glissement n’a pas pu eˆtre image´ (Breen et al.,
1988).
Dans la re´gion est du prisme, a` proximite´ de l’Ame´rique du Sud, une structure plus marque´e
de prisme d’accre´tion se de´gage de la carte structurale (Fig. 5.1). La convergence avec la plaque
Cara¨ıbe, en comparaison avec la partie centrale du prisme, est plus frontale. Ne´anmoins, la pre´sence
des failles de´crochantes, les failles Uraba et U2, conforte bien l’ide´e d’une convergence oblique
(Silver et al., 1990). Par ailleurs, la distribution de volcans de boues est moins dense (Fig. 5.1).
Figure 5.5 – Extrait de la ligne migre´e CT21 montrant le front de de´formation de la NPDB et le
bassin de Colombie, provenant de Lu et McMillen (1982). Localisation de la ligne sur la figure 5.6.
Lu et McMillen (1982) imagent, graˆce a` la ligne sismique re´flexion CT21, le front de chevauche-
ment et une partie du bassin de Colombie (Fig. 5.5). En interpre´tant cette ligne, je suppose que le
niveau de de´collement principal du prisme Nord Panama, s’effectue soit au niveau de l’horizon B”,
soit au niveau de l’horizon A”, soit au niveau de ces deux horizons. L’horizon A” correspond a` des
se´diments d’aˆge e´oce`ne et l’horizon B” au toit des e´panchements basaltiques du LIP au Cre´tace´
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supe´rieur de la plaque Cara¨ıbe (Fig. 5.5). Cependant, il est possible que ces niveaux de de´collement
ne soient pas e´quivalents sur l’ensemble du front du prisme.
Cette pre´sentation de la zone d’e´tude soule`ve des questions :
• Comment expliquer la re´partition des volcans de boues dans le prisme ?
• La re´gion centrale du prisme est-elle re´gie par un glissement gravitaire a` grande e´chelle ?
• Quels sont la nature, l’aˆge et la provenance des se´diments implique´s dans les de´formations
et structures du prisme d’accre´tion Nord Panama ?
• Comment se forme cet orocline ?
5.3 Donne´es utilise´es
Les donne´es utilise´es, pour re´pondre aux questions pre´ce´dentes, proviennent de la base de
donne´es sismique de TOTAL S.A. et d’e´tudes stratigraphiques et pale´ontologiques effectue´es sur
les puits de la re´gion.
Deux campagnes en mer de sismique re´flexion ont e´te´ effectue´es par le consortium AGIP S.P.A.
en 1975 dans le prisme Nord Panama (Fig. 5.6, trace´ des lignes en jaune), et de la campagne
effectue´e par BP en 1989, dans le golfe d’Uraba (Fig. 5.6, trace´ des lignes en violet).
Ces lignes sismiques, migre´es, sont pre´sente´es en secondes temps double ((s)TWT). Afin de
corre´ler en profondeur les lignes sismiques, exprime´es en secondes, avec les logs stratigraphiques et
biostratigraphiques des puits, exprime´es en pieds, une loi de vitesse a e´te´ cre´e´e a` partir des check
shots des puits environnants du prisme de Sinu et du golfe d’Uraba.
Graˆce a` l’e´tude de´taille´e des lignes sismiques dans le prisme Nord Panama, le golfe d’Uraba et
le prisme de Sinu, je pre´sente une nouvelle interpre´tation structurale de la zone d’e´tude.
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Figure 5.6 – Carte topographique et bathyme´trique montrant le trace´ des lignes sismiques dans
la base de donne´es et la distribution des puits. NPDB : North Panama Deformed Belt, SPDB :
South Panama Deformed Belt, NAB : North Andean Block, PCB : Panama Choco´ Block, CCB :
Colombia Choco´ Block.
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5.4.1 Pre´sentation de l’article
La re´gion du golfe d’Uraba est particulie`rement inte´ressante a` e´tudier, car elle te´moigne du
processus d’accre´tion en cours du bloc Choco´ contre l’Ame´rique du Sud. L’e´tude de la structure
ge´ne´rale et des de´formations de cette re´gion particulie`re vont permettre de comprendre pourquoi la
convergence s’inverse, c’est a` dire, pourquoi la plaque Cara¨ıbe commence a` subducter sous l’isthme
de Panama. Cette e´tude fournit e´galement des contraintes temporelles sur le processus d’accre´tion.
En effet, les aˆges propose´s pour l’initiation de la collision varient entre 25 Ma et 12 Ma.
Pour re´pondre a` ces questions, nous utilisons des donne´es de sismique re´flexion issues de la base
de donne´es de TOTAL S.A., des rapports techniques sur les puits de zone d’e´tude, des donne´es
gravime´triques issues de GETECH, et des images spatiales, SRTM et ERS2-SAR.
5.4.2 Abstract
This paper presents a new insight to the process of accretion of Central America onto the
continental margin of South America, its evolution and its impacts on the sedimentary input and
migration. The consequent tectonic deformations and their associated structures along the suture
zone produced topographic barriers that still actively control the migration of sediments into new
sedimentary basins. The ongoing accretion between Central America and South America occurs
in the Gulf of Darien and the Gulf of Uraba´, where we focused our study on the sedimentary
input and tectonic structures affecting these areas, by using seismic reflection profiles and satellite
images. This area represents the triple junction between (1) the Caribbean Plate, marked by a
Large Igneous Province, (2) the Choco´ Block, an old fragment of the Caribbean Plate which
is overlain by an extinct island arc, and (3) the North Andean Block, representing the active
South American continental margin. This poorly understood region offers a rare observation of the
competition between two subsequent accretionary wedge formations : the North Panama Deformed
Belt (NPDB) and the Sinu´ Belt, both located at the northern margins of the Choco´ Block and
the North Andean Block, respectively ; and are linked to the opposite subduction of the oceanic
Caribbean Plate. Inland, the surface expression of this collision is accommodated by the active
strike-slip Uramita Fault Zone (the suture zone), delimiting the Choco´ Block from South America.
The compressive deformations along this fault zone, and also observed within the Choco´ Block,
indicate that collision first occurred in the south during the Miocene and propagated northward
into the Gulf of Uraba´ during the Pliocene until today. This style of deformation is the result of the
progressive accretion of Central America onto South America, associated with a thick sedimentary
cover in the Basin of Uraba´ since its onset in the Middle Miocene. The sediments characterized by
north-verging progradational patterns, suggesting they originated from the drainage basin of the
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paleo-Atrato River in the Western Colombian Cordillera. We further propose that these sediments
of continental affinity were first deposited in the Atrato-Tuira-Chucunaque Basin at the onset
of the accretion, before being transported and deposited in the Basin of Uraba´ during Middle
Miocene times. In addition, we suspect that the accretionary process is responsible for the early-
stage breakup of the Choco´ Block into two smaller units (during the Middle Miocene) along
a right-lateral transpressive fault zone located near the political border between Colombia and
Panama. We term this fault zone the Darien Shear Zone. Repeated deformations along this fault
zone resulted in topographic barriers that lead to deviation of the paleo-Atrato River and of its
continental sediments into the Uraba´ Basin, contributing significantly to the growth of the NPDB.
Keywords : Arc-Continent collision, Choco´ Block, South America, breakup, migration of
sediments
5.4.3 Introduction
Until this study, there was no clear consensus on the kinematics and timing of the Central
America accretion, or on the nature of the zone of contact. Not only does this region represent the
triple junction between the Caribbean, the South American and the Nazca Plates (Pennington,
1981; Adamek et al., 1988; Kellogg et Vega, 1995), it is also comprised of several smaller tectonic
blocks which make this region tectonically extremely complex : (i) the Choco´ Block, in Central
America (Dengo, 1985; Duque-Caro, 1990b) ; and (ii) the North Andean Block (NAB), in South
America (Gutscher et al., 1999; Witt et al., 2006). Today, the Choco´ Block is still actively accreting,
with an oblique convergence against the North Andean Block, which is itself an amalgam of several
allochthonous blocks accreted against the Guiana Shield of the South American Plate (Fig. 5.7.A)
(Cediel et al., 2003; Kennan et Pindell, 2009; Pindell et Kennan, 2009).
This region reflects a long geological history of successive exotic terrane accretions against
the South American continent ; The accretion of the Choco´ Block (Central America) represents
the latest event, which took place during the Cenozoic (Duque-Caro, 1990b; Cediel et al., 2003;
Kennan et Pindell, 2009). Nevertheless, the exact timing of accretion is widely debated. Coates
et al. (2004) proposed a broad age spectrum from Middle Miocene to Early Pliocene, based on an
unconformity ; whereas, more recently, Farris et al. (2011) and Montes et al. (2012a) proposed an
age between Late Oligocene and Early Miocene, mainly on the basis of geochemical analyses and
other geological events in Central Panama that document a sudden uplift episode. Therefore, the
aim of this study is to better constrain the age and dynamics of the accretion of Central America
against South America.
An obvious consequence of this accretion was the uplift of Central America and the formation
of sedimentary basins and accretionary wedge (Coates et al., 2004; Montes et al., 2012a) (and Barat
et al., submitted). Hence, the study of sedimentary basins and wedge provides important clues to
this event. However, little exploration was performed in this area due to the difficult accessibly and
poor rock outcrops induced by the dense vegetation. In order to overcome these issues, we analyzed
and interpreted tectonic and sedimentary structures in the Choco´ and North Andean Blocks, in
the recent contact zone located in the Gulfs of Darien and Uraba´ (representing the suture zone
between Central and South America). We also complemented our onshore study by using existing
satellite images and gravimetric data, and acquired offshore seismic reflection data to better study
the offshore parts.
Our interpretation of detailed stratigraphic, structural, and geophysical data enabled us to (1)
date more precisely the onset of the Choco´ Block accretion along the South America margin, and to
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(2) better constrain the impacts and accretionary tectonic processes. We also present two detailed
stratigraphic profiles of wells located in the Gulf of Uraba´, which we used to date the sedimentary
sequences and deformations. We then synthesized our results and previous observation to propose
a new geodynamical model of the accretion of Central America against northern South America.
This model traced for the first time the successive deformational events and the tectonic evolution
for this region, from the Paleocene to today.
Figure 5.7 – A.Context map of Central America with plate motion. Black arrows show present
day GPS determined relative velocities of major plates and blocks (cm/yr), relative to stable
South America plate (Trenkamp et al., 2002). WC. Western Cordillera, CC. Central Cordillera,
EC. Western Cordillera.
5.4.4 Tectonic and Geologic context
The triple junction is situated in the Gulf of Darien and more precisely in the Gulf of Uraba´
(Fig. 5.7). It represents the modern zone of contact between the Caribbean Plate, Central America
(the Choco´ Block) and South America (the North Andean Block) (Fig. 5.7.A and Fig. 5.8.B)
(Duque-Caro, 1990b; Flinch, 2003).
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The Choco´ Block is situated at the southwestern margin of the Caribbean Plate, partly in
Panama and Colombia (Dengo, 1985; Duque-Caro, 1990b). It represents a block that anciently se-
parated from the Caribbean Plate, upon which a volcanic arc was emplaced during the Cretaceous-
Middle Eocene as a consequence of the oceanic Farallon Plate subduction beneath the oceanic Ca-
ribbean Plate (Duque-Caro, 1990b; Wegner et al., 2011). Five structures delimit the Choco´ Block
(Fig. 5.7.A) : (1) the North Panama Deformed Belt (NPDB) to the north (Lu et McMillen, 1982;
Silver et al., 1990, 1995), (2) the Panama Canal Fault Zone (PCFZ) to the west (Case, 1974),
(3) the Colombian accretionary Complex to the southwest (Westbrook et al., 1995), (4) the Ist-
mina Deformed Belt to the south (Duque-Caro, 1990b), and (5) the Uramita Fault Zone (UFZ)
to the east (Duque-Caro, 1990b). The inland extension of the UFZ, located south of the Gulf of
Uraba´, separates the Choco´ Block from the North Andean Block, and Central America from South
America.
Today, the Gulf of Uraba´ shows two accretionary wedges facing frontally : the Sinu´ accretionary
Belt, to the east, and the North Panama Deformed Belt (NPDB), to the west (Duque-Caro, 1984;
Silver et al., 1990; Toto et Kellogg, 1992; Silver et al., 1995; Flinch, 2003; Vinnels et al., 2010).
The NPDB developed off the northern coast of Panama as a consequence of the recent subduction
of the Caribbean Plate beneath the Choco´ Block (Silver et al., 1990; Camacho et al., 2010), and
the Sinu´ accretionary Belt developed offshore northern South America as a consequence of the
subduction of the Caribbean Plate beneath the northern boundary of South America since the
Late Cretaceous (Fig. 5.7.A) (Bayona et al., 2013). The offshore extension of the UFZ, located
north of the Gulf of Uraba´ constitutes the southern deformation front of the NPDB and Sinu´
accretionary wedges (Fig. 5.7).
In this triple junction zone, the geology and morphology then reflect a complex tectonic history
linked to several tectonic plate convergences (Mann et Corrigan, 1990; Villamil, 1999; Taboada
et al., 2000; Cediel et al., 2003; Pindell et Kennan, 2009; Silver et al., 1990, 1995) :
1. The oceanic Farallon Plate anciently subducted beneath the Caribbean Plate during the Late
Cretaceous-Middle Eocene ( ?), forming the volcanic arc of the Choco´ Block.
2. The consequent accretion of Central America resulted in a new subduction zone, whereby the
Caribbean Plate subducted beneath the Choco´ Block since the Middle Miocene until today,
and forming the NPDB.
3. The constant subduction of the Caribbean Plate beneath the South American Plate since
the Late Cretaceous, forming the Sinu´ accretionary Belt and the Late Cretaceous-Middle
Eocene volcanic arc of the NAB in South America.
4. A complex multiple-type plate interaction between the Choco´ Block and the Nazca Plate
(mainly strike-slip).
In this region, the oldest rocks found, Late Cretaceous in age, are harzburgites, lherzolites,
dunites, websterites, tholeiitic basalts, dolerites, tuffs and volcanic breccias (Fig. 5.8.C) (Gomez
et al., 2007). Although the general consensus is that they reflect an oceanic plateau, their origin is
widely argued. They have been often attributed to the Caribbean Large Igneous Province (CLIP)
(Hoernle et al., 2002, 2004; Revillon et al., 2000b,a; Lapierre et al., 2000; Mauffret et al., 2001),
and more rarely to another oceanic plateau, possibly the Gorgona Plateau (Sinton et al., 1998;
Kerr et Tarney, 2005). Therefore, these rocks can be considered as part of the Caribbean Plate,
and form the basement rocks of Central America (Fig. 5.9). In the region between the Uramita and
the Romeral Fault Zones, which mark the suture zone between Central and South America, these
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rocks are overlain by deformed turbiditic sequences (mudstones, sandstones, limestones, tuffs and
layers of agglomerates) of Late Cretaceous age (Fig. 5.8.C, and Fig. 5.9) representing the oldest
sedimentary cover of the Caribbean Plate (Sinton et al., 1998; Flinch, 2003; Gomez et al., 2007).
As the Farallon subduction progressed, an intra-oceanic arc was building atop the Caribbean
CLIP basement rocks. This volcanic arc represents the Central America Isthmus (Montes et al.,
2012b,a), and mainly the Choco´ Block. This volcanic arc is characterized by the presence of mag-
matic and volcaniclastic rocks, with geochronological ages (Ar-Ar and K-Ar methods) ranking from
Late Cretaceous to Middle Eocene, found in the remaining exposure San Blas-Darien Massif rocks
in Panama, and the Mande´ Batholith in Colombia (Sillitoe et al., 1982; Aspden et al., 1987; Maury
et al., 1995; Wegner et al., 2011) (Fig. 5.8.C and Fig. 5.9).
Further east, the volcanic arc associated to the Caribbean Plate subduction beneath South
America appears in the Central Cordillera and the Sierra Nevada de Santa Marta (Cardona et al.,
2011; Villago´mez et Spikings, 2013). In the Caribbean Sea, the sedimentary rocks of Paleocene-
Early Eocene ages unconformably overlay Late Cretaceous turbiditic sequences of the Caribbean
Plate (Fig. 5.9). These are composed of successions of conglomerates, sandstones, mudstones and
micritic limestones (Fig 5.8.C and Fig. 5.9), which are folded and faulted in the Sinu´ accretionary
wedge due to the convergence between the Caribbean and South American Plates (Gomez et al.,
2007; Flinch, 2003). These outcrops appear in the Sinu´-San Jacinto area, close to the Romeral Fault
Zone, the former representing the accretionary wedge related to the subduction of the Caribbean
Plate under the South American Plate (Duque-Caro, 1984; Toto et Kellogg, 1992; Flinch, 2003;
Vinnels et al., 2010).
Between Middle Eocene until the Oligocene, several geological changes occurred which have
been attributed to one major tectonic event. However, this tectonic event has until now never been
identified. The two main geological changes observed are : (1) the uplift of the Choco´ Block (dated
by the Mande´ Batholith rocks) and of the Central Cordillera of South America, based on thermo-
chronological data (Villago´mez et Spikings, 2013) and the appearance of regional unconformities
(Fig 5.8.C and Fig. 5.9) (Duque-Caro, 1990a; Villamil, 1999) ; (2) the cessation of arc volcanism
along both subduction margins (Central and South America) (Wegner et al., 2011; Cardona et al.,
2011; Villago´mez et Spikings, 2013) ; and (3) the synchronous apparition of Neogene sediments,
deposited in groove-shaped synclinal basins along the western foothills of the San Blas–Darien
Massif and of the volcanic arc of the Choco´ Block in the Colombian part (on the Pacific side) (Barat
et al., submitted). The Atrato-Tuira-Chucunaque Basin is of particular interest to us because it
describes an abnormally thick sediment cover of more than 6000 m in the Chucunaque Basin
(Case et al., 1971). This basin is defined in the literature as three separate uncorrelated basins :
the Atrato, Tuira and Chucunaque Basins ; however, they all present similar particularities, such
as significant gravity anomalies and very thick stratigraphic sequences (Duque-Caro, 1990a; Case
et al., 1971), which suggest to us that they were once related and formed a singular basin ; though
its tectonic origin is not yet understood.
Coates et al. (2004); Duque-Caro (1990b); Montes et al. (2012a) demonstrated that a major
tectonic event occurred between 12 and 25 Ma, based on paleomagnetic, paleontological and litho-
logical data, which they correlated to the accretion of the Choco´ Block against South America.
At this time, the first contact between the Choco´ Block and the pre-established Sinu´ accretionary
wedge (South America) is believed to have been established. However, no link has been made with
the uplifts described earlier. In addition, the exact timing and style of the accretion is enigmatic,
as well as the reason for the onset of the Caribbean Plate subduction beneath the Choco´ Block
around this time (Middle Miocene) (Silver et al., 1990). Farris et al. (2011) proposed that the
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collision of the Choco´ Block against South America is the result of the breakup of the Farallon
Plate into the smaller Cocos and Nazca Plates, around 25-23 Ma, when the subsequent subduction
became oblique and resulted in the formation of the North Panama Deformed Belt (NPDB). The
accretionary NPDB wedge is marked by an elongated offshore basin called the San Blas Basin, a
major backthrust, and a fold-and-thrust-belt (Silver et al., 1990; Reed et Silver, 1995). The San
Blas Basin is found between the eastern foothills of the San Blas-Darien Massif and the backthrust
(Fig. 5.8.B).
The Gulf of Uraba´ is located between the volcanic arc of the Choco´ Block and South America
(Fig. 5.7), and represents the area where ongoing accretion occurs offshore, with Neogene sedi-
ments being deposited in the Uraba´ Basin. Previous interpretations propose that the Uraba´ Basin
formed during a transtensive tectonic regime during the Lower Miocene, to be later inverted by a
transpressive regime during the Late Neogene (Cediel et Restrepo, 2011). In this study, we attempt
to resolve the question of the origin of the sediments in the Uraba´ Basin, which, until now, was
unclear.
5.4.5 Results
5.4.5.1 The Uraba Basin
The Uraba´ Basin is bounded by : (1) the UFZ to the east, (2) the San Blas-Darien Massif
(volcanic arc) to the west, and (3) the Late Cretaceous-Paleogene rocks of the Western Cordillera
to the south-southeast (Fig 5.8.B). This basin, with an average width of 25 to 30 km and thickness
of more than 3000 m, represents the southward edge of the San Blas Basin. We determined its age
using stratigraphic data obtained from two wells (Rodriguez et al., 1979; Jones, port; Duque-Caro,
2001) : the Phillips Petroleum Co. 1629-1 and the Texas Petroleum Co. Darien-1 (Fig. 5.9). We
observe that the Uraba´ Basin is filled with Oligocene-Early Miocene to Holocene siliciclastic sedi-
ments, lying unconformably over Late Cretaceous-Eocene volcanic-volcaniclastic deformed rocks,
considered as the acoustic basement rocks (Fig. 5.9 and Fig. 5.11). There are well preserved inver-
ted normal faults and simple reverse faults, affecting the acoustic basement (Fig. 5.11, seismic line
5).
Overlying this basement and solely along the volcanic arc’s margin, we observe a Late Pliocene-
Early Pleistocene shallow marine carbonate platform, documented by the well Darien-1 (Fig. 5.11,
seismic line 3). Further south of this area, the carbonate platform (Fig. 5.11, seismic line 4) is
tilted and older than the northern carbonate platform (Fig. 5.11, seismic line 3). We also notice
northward-verging progradational patterns (Fig. 5.11, seismic line 6), indicating that the direction
of sediment flux is from the south. We dated these structures and documented a sedimentary
input starting from the Middle Miocene until the Holocene. Sandstones and shales, interbedded
with layers of coal, indicate a continental contribution, probably originating from the paleo-Atrato
River (Fig. 5.9).
In conclusion, we interpret the Uraba´ Basin as a Neogene foreland basin, with a sediment input
controlled by the UFZ and originating mainly from the paleo-Atrato River.
5.4.5.2 The North Panama Deformed Belt (NPDB)
Our seismic reflection lines transect the Gulf of Darien, the Gulf of Uraba´, the NPDB and the
Sinu´ Belt (Fig. 5.10 and Fig. 5.11), enabling us to image their geometry and tectonic interactions.
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Figure 5.9 – Well logs of Phillips Petroleum Co. 1629-1 and of Texas Petroleum Co. Darien 1
in the Uraba gulf, and correlation with synthetic chronotratigraphic column from the Apartado 1
well (ECOPETROL, 1982). For comparison, synthetic chronostratigraphic of Sinu Belt modified
from Flinch (2003).
In order to interpret the large-scale deformations of this region, we complemented our seismic data
with those from a previous study by Flinch (2003) located further south and inland (seismic line
5 in Fig. 5.11). Our observations and interpretations along the seismic lines 1 to 5, from south
toward north (Fig. 5.11 and Fig. 5.10) describe the following patterns :
• Line 5 (Flinch, 2003) (Fig. 5.11) : The Sinu´ accretionary wedge overthrusts the flexural
Uraba´ Basin along the UFZ. Hence, the UFZ represents the thrust front of the west-verging
Sinu´ accretionary Belt. The thin skinned, west-verging thrusting internal structure of the
Sinu´ accretionary Belt seems to be controlled by two decollement levels, one in the oceanic
crust, and the other perhaps in the Upper Cretaceous to Paleocene shale section (Flinch,
2003). Upper Eocene to Miocene piggyback basins (Fig. 5.7.C and Fig. 5.11, seismic line
5) overlie the wedge imbricates (Flinch, 2003). The acoustic basement of the Choco´ Block,
located beneath the Sinu´ accretionary Belt, is interspersed with normal faults which became
inverted due to plate convergence.
• Line 4 (Fig. 5.11) : The deformed acoustic basement of the Choco´ Block is described by
northeast-verging compressional folds and thrusts, forming imbricate slices. This apparent
compressional regime can be dated prior to the Uraba´ Basin formation. A major unconformity
between this acoustic basement and the overlying basin sediments can be interpreted as the
effect of significant uplift during the Oligocene-Early Miocene.
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• Line 3 (Fig. 5.11) : The sediments in the Uraba´ Basin seem to have been deformed by a
compressional regime during the Late Miocene, forming northeast-verging folds and thrusts
(Fig. 5.11). Therefore, we interpret the UFZ as the thrust front of the NPDB, active since the
Late Miocene-Early Pliocene. It is represented by a positive flower structure. Further east of
the UFZ, in the Sinu´ accretionary wedge, a major Miocene-Pliocene unconformity appears.
Below this unconformity, the sediment layers are folded and faulted towards southwest. Above
this unconformity, the sediments, Pliocene in age, are thick and undeformed. We propose that
this high sedimentary input during this time was linked with the presence of a triangular
structural zone near to the UFZ.
• Line 2 (Fig. 5.10) : The sediments of the Uraba´ Basin show progressive northeast-verging
folds and thrusts since the Pliocene. The UFZ here still represents a positive flower structure,
as in line 3, but describes a stronger and more significant thrusting component. In the Sinu´
accretionary Belt, the faults are progressively reactivated during the Pliocene, and northeast-
verging folds and thrusts appeared during the Pleistocene-Holocene.
• Line 1 (Fig. 5.10) : The NPDB accretionary wedge is described with a high positive topo-
graphy formed by a major backthrust in positive flower structure. Its lower slope shows folds
and thrusts with a de´collement, visible between 6 and 7 s TWT. Since the younger horizons
are also affected by the faults, all these deformations are interpreted to be currently still
active.
The diachronism of the NPDB folds and thrusts, observed throughout the seismic lines, highlights
the progressive northward compressive deformation, particularly pronounced during the Oligocene-
Eocene until nowadays. Its deformation front migrated in a similar direction and gradually involved
younger sedimentary deposits. The orocline that shapes the NPDB and the present deformations,
observed by GPS velocities (Trenkamp et al., 2002) suggest an oblique convergence, in agreement
with Silver et al. (1990, 1995). We propose that the lateral strike-slip motions observed by the
positive flower structures in our seismic lines are accommodated by the major backthrust in the
NPDB and by the UFZ in the Gulf of Darien.
167
F
O
R
M
A
T
IO
N
E
T
S
T
R
U
C
T
U
R
E
D
U
P
R
IS
M
E
N
O
R
D
P
A
N
A
M
A
(N
P
D
B
)
Figure 5.10 – Map showing the location of interpreted seismic lines. The first one is a line drawing of PAN 16 (1), in the NPDB.
The second one is an assemblage of two lines : 89-03 and SAC/F25 (2).
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Figure 5.11 – Seismic lines interpretations : (3) is an assemblage of 89-27/Colombia, (4) the line 89-27 shows the morphology and
the structure of the basin of Uraba, (5) is an assemblage, modified from Flinch (2003), (6) is an extract of 89-16 line showing tilted
sedimentary figures prograding toward the north.
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5.4.5.3 The Choco´ block
Figure 5.12 – A. Topographic map of the studied area from SRTM with main fault zones : the
Rio Jaque Fault Zone (RJFZ), the Rio Sambu Fault Zone (RSFZ) and the Rio Balsas Fault Zone
(RBFZ) and Darien Shear Zone (DSZ). B. A high cut filter at 100 km on the Bouguer Anomaly
calculated by Getech. C. Extract of SAR ERS2 image acquired on 03-04-2006 in descending mode
of the orbit 57265 and track 297 showing lineaments at the topographic surface.
In the above section, we described the offshore deformations linked to the accretion of the
Choco´ Block. We now describe the onshore deformations.
Previously recorded gravimetric and geological data suggested that the San Blas-Darien Massif
and the Mande´ Batholith may constitute the same Upper Cretaceous-Middle Eocene volcanic arc
unit, and that the Chucunaque-Tuira and Atrato Basins may have once formed a single basin
(Case et al., 1971; Montes et al., 2012a). Therefore, in this study, we assumed that these structures
are related to one another (Fig. 5.12.A). In order to better understand them, we associated both
geophysical and geomorphological data from spatial images (topographic model from SRTM and
an extract of the SAR-ERS2 images) (Fig. 5.12.A). The SAR-ERS2 images were acquired on
the 3rd of April, 2006, in a descending mode of the orbit 57265 and track 297 (Fig. 5.12.C). In
eastern Panama, we observe a regional uplift, oriented NE-SW, which affects all of the geological
structures of the region (Fig. 5.12.A), including three major left-lateral strike-slip fault zones : the
Rio Jaque (RJFZ), the Rio Sambu (RSFZ) and the Rio Balsas (RBFZ) Fault Zones (Fig. 5.12.A).
These fault zones all control the regional morphology, accommodate the convergent displacement
170
5.4 A new insight to the accretion of the Central America on to South America continent : a role
of tectonic uplift
between the Choco´ Block and the Nazca Plate, and contribute to the bending of the Isthmus of
Panama since the Neogene. The northern edge of this uplifted area coincides with the eastern
termination of the Tuira Basin and with another major fault zone, called the Pirre thrust, oriented
NE-SW (Fig. 5.12.A). In the southern edge of this uplifted area, based on the SAR-ERS2 images,
we distinguish lineaments defining a right-lateral strike-slip motion that trends perpendicular to
the plate interface and sub-parallel to the Pirre thrust, offsetting the RJFZ, RSFZ and RBFZ and
affecting the general topography of the region (Fig. 5.12.A and Fig. 5.12.C). However, we are unable
to quantify this displacement visually using this data. Therefore, we used a map of the high-cut
regional Bouguer anomaly at 100 km wavelength (by the Getech Company Fig. 5.12.B), which
shows that there is a 30 km horizontal NE-SW offset between the positive and negative anomalies
recorded, corresponding to the uplifted basement and its volcanic arc, and to subsided sedimentary
basin, respectively. In addition, this zone is subject to locally increased seismic activity. Together,
these observations support the presence of an active fault zone, hereafter referred to as the Darien
Shear Zone. Offshore, the expression of this fault zone can also explain a discontinuity which we
observe between the NPDB, to the north, and the Sinu´ accretionary Belt, to the south.
5.4.6 Discussion
5.4.6.1 The accretion of the Choco´ block
The subduction of the Caribbean Plate beneath South America since the Late Cretaceous
progressively reduced the distance between Central America and the northwestern edge of South
America (Fig. 5.13 and Fig. 6.6). There is a large debate on the age of the initiation of this
accretion. Our seismic interpretations suggest that the initiation of this collision is older than
previously proposed, i.e. Middle Miocene (Mann et Corrigan, 1990; Coates et al., 2004; Farris
et al., 2011; Montes et al., 2012a).
When the first contact with the continent was established, several tectonic events began af-
fecting Central America (Fig. 5.13) : (1) arc volcanism on the South American margin ceased
in its southern part (Lissinna, 2005; Wegner et al., 2011) ; (2) Central America fragmented into
the Choco´ and the Chorotega Blocks by left-lateral deformations (Case (1974) and Barat et al.,
submitted) ; (3) the Chucunaque sedimentary Basin formed (Barat et al., submitted) ; and (4) the
Mande´ Batholith rapidly uplifted between 37-38 Ma, as shown by Apatite Fission Tracks (AFT)
(Villago´mez et Spikings, 2013). On the other hand, the principal effect of this accretion on South
America, especially in the Central Cordillera near the Istmina fault area, is a rapid uplift during
38- 37 Ma (Villago´mez et Spikings, 2013). Analyzing the geographical patterns and timing of these
deformations enables us to suggest that accretion was initiated between 40 and 38 Ma, with an
oblique convergence, and impacting firstly the southernmost part of the Central America isthmus
(Fig. 5.13). The most significant indirect indication that this accretion took place at that time is
the synchronous formation of unusually thick sediment cover, of over 6000 m and 7000 m, in the
Chucunaque and Atrato Basins, respectively, relative to comparable global settings (Case et al.,
1971; Case, 1974). This was previously explained by a very high sedimentary contribution cau-
sed by the erosion of the uplifted South American continent as Central American approached the
margin, providing additional support to our proposed age of accretion (Late Eocene-Oligocene)
(Fig. 5.13). The sediment input in the Atrato-Tuira-Chucunaque Basin then came from the Paleo-
Atrato channel (Fig. 5.13).
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Figure 5.13 – (Figure 6) Tectonic reconstruction since the Paleocene with fixed South America
showing the progressive accretion of Central America volcanic arc and formation of Chorotega and
Choco´ blocks. Motion of Farallon plate is from Pardo-Casas et Molnar (1987) and Cocos and Nazca
plates from Meschede et Barckhausen (2000), and block rotations from Montes et al. (2012a).
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Our observations of a northward propagating deformation front along the UFZ, which defines
the zone of contact between Central America and South America, indicates that the accretion
event took place in a ”zipper” style, i.e. the initial contact occurred in the south and progressed
northward : (1) at least from Miocene in the southern Uraba´ Gulf, (2) Pliocene in the northern
Uraba´ Gulf, and (3) active currently in the NPDB.
5.4.6.2 The break-up of the Choco´ Block and the initiation of a new subduction zone
The break-up of the Farallon Plate into the smaller Nazca and Cocos Plates at 25-23 Ma
contributed to the formation of a new tectonic plate setting and kinematics (Meschede et Barck-
hausen, 2000; Lonsdale, 2005). The consequently younger and shorter oceanic Nazca Plate could
no longer subduct along the ancient Farallon Plate subduction front, i.e. beneath the Caribbean
Plate, due to a sudden increase in its buoyancy (Fig. 5.13 and Fig. 6.6). The Nazca Plate being
more buoyant then acted as an indenter, pushing the Choco´ Block further east against the South
American continent. The final stage of the collision of the Choco´ Block against South America was
established when the oceanic Caribbean Plate, which was then located between Central America
(Colombian part of Choco´ Block) and South America, was completely subducted (Fig. 5.13 and
Fig. 6.6). However, the Panama part of the Choco´ Block continued its eastward displacement,
with a faster rate than the Caribbean Plate, inferred by the compressional deformation recorded
onshore and by a strong plate coupling with the Nazca Plate (Fig. 5.13). This eastward differential
velocity was accommodated by the formation of the Darien Shear Zone, which enabled the switch
in subduction direction for the Caribbean Plate to begin subducting beneath the Choco´ Block
(Fig. 6.6).
Figure 5.14 – Regional cross sections of Panama region (AA’) and Colombia region (BB’). In
green color, Cretaceous sediments and in yellow color, tertiary sediments. P. for Plate, b. for basin
and bat. for batholith. Cross section BB’ modified from Taboada et al. (2000); Bayona et al. (2013).
In order to date the formation of the Darien Shear Zone and this change in the subduction
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direction, we analyzed the changes in the sedimentation rates recorded in the Uraba´ Basin. Our
seismic profiles show a sudden increase in the sedimentation rate during the Middle Miocene,
which we explain by the deviation of the course of the paleo-Atrato River (Fig. 5.11, seismic line
6), caused by the transpressive displacement along the Darien Shear Zone. Since the increased
sedimentation rate in the Uraba´ Basin began in the Middle Miocene, we suggest that the initiation
of the Darien Shear Zone displacement can also be dated back to this time. Although we are
restrained to relatively shallow observations, we assume that for such a large-scale deformation to
occur, this shear zone must be a relatively deep structure, affecting a large part of the Central
America lithosphere (Fig. 5.12). Therefore, we consider that the Darien Shear Zone is deep-rooted
and that it is also responsible for the breakup of the Choco´ Block into two distinct smaller blocks :
the Panama Choco´ Block and the Colombia Choco´ Block (Fig. 5.13).
Our seismic data indicates that, at Middle Miocene times, the Colombian Choco´ Block was
fully accreted, in agreement with the onset of the NPDB formation proposed by Silver et al. (1990,
1995), as well as with the hypocenter locations of the Caribbean slab beneath the Isthmus of
Panama (Camacho et al., 2010). We further propose that the diachronic convergence between the
Choco´ Block and the Caribbean Plate generating the NPDB orocline (Fig. 5.13 and Fig. 6.6). In
addition, the deformed sediments of the NPDB may come from the Atrato river sediment input.
5.4.7 Conclusion
Our seismic study describes the evolution of the foreland Basin of Uraba´, the origin of the
NPDB sediments, and the constraints on the progressive accretion of the Choco´ Block throughout
the Neogene time. We propose that the initiation of the tectonic accretion of Central America,
which is comprised of the smaller Choco´ Block, against the South American continent, occurred
during the Late Middle Eocene (40-38 Ma). In the first instances of this process, the collision
induced the breakup of Central America into two smaller blocks : the Choco´ and Chorotega Blocks.
The proximity between South America and Central America induced uplifting, erosion and a
high sedimentary influx until the Middle Miocene, characterized by the Basin of Atrato-Tuira-
Chucunaque. The beginning of the progradation patterns in the Uraba´ Basin marks the beginning
of the paleo-Atrato River deviation. This deviation explains the important sediment supply in
the Uraba´ Basin, next to the NPDB, from Middle Miocene until today. To explain this sudden
deviation, we propose the formation of the active right-lateral transpressive shear zone during the
Middle Miocene, which we term the Darien Shear Zone, in agreement with gravity and satellite
imagery data.
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La rivie`re Atrato draine aujourd’hui un bassin versant de 35.7x103 km2, situe´ en Colombie
occidentale. Son de´bit annuel est de 81.08 km3/an et son de´bit se´dimentaire de 11.26 x 106 t/an
(Restrepo et Kjerfve, 2004). Il s’agit de la deuxie`me rivie`re colombienne, apre`s la rivie`re Magdalena,
de´versant le plus de particules se´dimentaires dans la mer des Cara¨ıbes.
Figure 5.15 – Carte bathyme´trique du prisme Nord Panama (NPDB) avec la localisation des
lignes PAN et des puits dans le secteur. Les mouvements de la plaque Cara¨ıbe et du bloc Choco´
sont repre´sente´s par les vecteurs GPS (Trenkamp et al., 2002). Les fle`ches repre´sentent la direction
du flux se´dimentaire. On constate que la ligne de partage des eaux est proche des coˆtes ce qui
implique des bassins versants de surface re´duite dans la re´gion paname´enne.
Cependant, Restrepo et Kjerfve (2004) calculent un taux de se´dimentation assez faible, 315
t/km2/an, ne prenant en compte que le golfe d’Uraba. Or, on a vu pre´ce´demment que, les particules
se´dimentaires de la rivie`re Atrato sont emporte´es progressivement vers le nord-ouest, de´montre´
par l’orientation des figures de progradation a` vergence nord-ouest dans le bassin d’Uraba. Deux
barrie`res topographiques restreignent alors les de´poˆts dans le golfe d’Uraba : l’arc volcanique du
bloc Choco´ et la faille transpressive d’Uramita. Ce flux se´dimentaire provient majoritairement de
la rivie`re Atrato et secondairement des rivie`res drainant l’arc volcanique de San Blas-Darien (Fig.
5.15). En effet, comme nous l’avons dit plus haut, le trace´ du partage des eaux dans le massif
de San Blas-Darien est tre`s proche de la mer (Fig. 5.15). Les rivie`res drainant le Massif de San
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Blas-Darien apportent donc peu de se´diments dans le bassin de San Blas.
Figure 5.16 – Extrait des lignes PAN-12, PAN-14, PAN-16 et PAN-18 montrant la croissance du
re´trochevauchement du sud-est vers le nord ouest guidant ainsi le flux se´dimentaire vers le nord.
Mes interpre´tations des profils sismiques et des donne´es bathyme´triques montrent que le prisme
d’accre´tion Nord Panama se caracte´rise par un re´trochevauchement a` composante de´crochante
produisant une structure ge´ne´rale de fleur positive (Fig. 5.15 et Fig. 5.16). Ce re´trochevauchement
s’exprime clairement sur les extraits des lignes PAN-18 et PAN-16, cre´ant une forte topographie
(Fig. 5.16). Sur l’extrait de la ligne PAN-14, la topographie est moins marque´e et la hauteur d’eau
est plus importante (Fig. 5.16). On remarque e´galement l’incision du chenal actif dans le bassin de
San Blas (Fig. 5.16). L’extrait de la ligne PAN-12 montre un re´trochevauchement en formation,
constitue´ d’une structure en box fold et pop up (Fig. 5.16), a` plus grande profondeur (hauteur
d’eau).
Je de´duis de ces observations que la croissance du re´trochevauchement est progressive du sud-
est vers le nord-ouest. Il est alors facile d’imaginer un sce´nario ou` les particules se´dimentaires
se de´posent dans un premier temps au niveau du bassin d’Atrato, puis dans un second temps,
dans la re´gion est du prisme d’accre´tion. La croissance du re´trochevauchement bloque alors le flux
se´dimentaire, n’ayant comme seul choix que de poursuivre vers le nord-ouest, puis de bifurquer
vers le nord et ainsi de suite pour arriver dans sa zone actuelle de se´dimentation (Fig. 5.15 et Fig.
5.16).
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La zone actuelle de se´dimentation apparait sur la ligne de sismique re´flexion PAN-10C (Fig.5.18).
Cette zone de se´dimentation se situe dans la partie centrale du prisme Nord Panama. Cette re´gion
est sujette a` un fort volcanisme de boues au niveau de la mid-slope ridge et du front de chevau-
chement (Fig. 5.15 et Fig. 5.2). Par ailleurs, les vecteurs GPS montrent a` l’heure actuelle une
convergence tre`s faible et oblique entre le bloc Choco´ et la plaque Cara¨ıbe (Trenkamp et al., 2002)
(Fig. 5.15).
En observant la ligne PAN-10C, on constate que les de´formations sont faibles et recouvertes
par des se´diments au niveau de la pente supe´rieure (upper slope). Les se´diments les plus re´cents,
remplissent des bassins en piggy-back. Cependant, la structure ge´ne´rale de cette zone peut eˆtre
interpre´te´e comme une zone de glissement gravitaire, gouverne´e par une ou plusieurs failles nor-
males au pied de la pente majeure (Fig. 5.18). Ces failles normales s’enracineraient au niveau
d’un de´collement riche en argiles et en eau. La surpression dans ces argiles est alors susceptible
de produire des structures anticlinales au niveau de la upper slope, accompagne´es de diapirs de
boues, en particulier au niveau du front de chevauchement du glissement gravitaire, le long duquel
se produirait l’expulsion des fluides en surpression par des volcans de boues. Un tel glissement
gravitationnel permet d’expliquer la morphologie du prisme Nord Panama dans sa partie centrale.
Des analogues existent, on peut citer comme exemple le prisme d’accre´tion de Makran en Iran
(Grando et McClay, 2007) (Fig. 5.17).
Figure 5.17 – Coupe du prisme de Makran en Iran montrant l’analogie au niveau de la upper
slope du prisme Nord Panama, issue de Grando et McClay (2007) et Morley et al. (2011).
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Figure 5.18 – Ligne sismique PAN-10C montrant l’aire de se´dimentation actuelle et la structure au niveau de la upper slope en
glissement gravitaire.
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Le de´veloppement de failles normales dans un prisme d’accre´tion se´dimentaire est explique´ par
deux mode`les de prisme critique par (A) Platt (1986) et (B) Grando et McClay (2007) (Morley
et al., 2011) (Fig. 6.5).
Figure 5.19 – Deux mode`les de de´veloppement de failles normales dans un prisme d’accre´tion.
(A) Cas d’un effondrement gravitaire en re´ponse d’un sous plaquage dans la partie infe´rieure d’un
prisme en pente critique (Platt, 1986). (B) Cas d’extension par chargement se´dimentaire diffe´rentiel
cre´e par un delta. Mode`les issus de Morley et al. (2011)
Sachant que la convergence est faible dans la re´gion centrale du prisme, et qu’un fort apport
se´dimentaire en provenance de l’Ame´rique du Sud arrive dans cette zone, je conside`re que le
mode`le (B) correspond mieux au cas de la partie centrale du prisme Nord Panama. De plus, dans
le chapitre De´formations et structures, j’ai mis en avant la pre´sence de failles normales dans la
re´gion de Portobelo. Cette re´gion correspond a` l’extension sud et onshore de la ligne PAN-10C.
Ces observations sont donc en accord avec un glissement gravitaire par surcharge se´dimentaire
diffe´rentielle.
En conside´rant que le taux de convergence est faible dans la re´gion centrale du prisme, et qu’un
fort apport se´dimentaire en provenance de l’Ame´rique du Sud arrive dans cette zone, je conside`re
que le mode`le (B) correspond bien au cas de la partie centrale du prisme Nord Panama. De plus,
dans le chapitre De´formations et structures, j’ai mis en avant la pre´sence de failles normales dans
la re´gion de Portobelo. Cette re´gion correspond a` l’extension sud et onshore de la ligne PAN-10C.
Ces observations sont donc en accord avec un glissement gravitaire par surcharge se´dimentaire
diffe´rentielle.
La corre´lation des donne´es de puits avec les lignes de sismique re´flexion dans le bassin d’Uraba
(Fig. 5.10) montre que cet apport se´dimentaire en provenance de l’Ame´rique du Sud, dans le prisme
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Nord Panama de´bute au Plioce`ne. Une forte e´paisseur de se´diments serait donc localise´e dans la
partie sud-est du prisme Nord Panama et d’aˆge Plio-Pleistoce`ne. La migration du flux se´dimentaire
controˆle´e par la croissance du re´trochevauchement produit alors une couche se´dimentaire e´paisse,
d’aˆge Ple´istoce`ne, dans la partie centrale du prisme.
Ces se´diments viennent recouvrir des formations se´dimentaires plus anciennes de la plaque
Cara¨ıbe, qui s’accumulent progressivement dans le prisme d’accre´tion se´dimentaire. L’ensemble
de ces se´diments sont ensuite repris dans des de´formations transpressives associe´es au re´gime de
convergence oblique dans la re´gion est du prisme.
Le drainage des bassins versants e´merge´s, de la rivie`re pale´o-Atrato et des rivie`res du bloc
Choco´, compose´s d’une ve´ge´tation dense et tropicale, apporte de la matie`re organique en forte
quantite´, pouvant expliquer la pre´sence d’un BSR et donc de gaz, dans le prisme Nord Panama.
5.6 Conclusion
La structure du prisme Nord Panama, de forme incurve´e, peut eˆtre se´pare´e en trois re´gions :
• la partie est du prisme, compose´e du bassin de San Blas, controˆle´e par un retrochevauchement
en fleur positive, puis d’une succession de chevauchement a` vergence nord-est, entrecoupe´e
de failles de´crochantes ;
• la partie centrale du prisme, constitue´e par un glissement gravitaire par surcharge se´di-
mentaire dans le haut de marge (upper slope), puis d’une succession de chevauchement. Ce
glissement de terrain de grande ampleur serait a` l’origine de l’expulsion d’argiles et de fluides
en surpression ;
• la partie ouest du prisme, caracte´rise´e par quelques structures en fleurs positives (chapitre
De´formations et structures). Pour expliquer les changements d’orientation et de morphologie
des structures compressives ainsi que la propagation des structures vers le Costa Rica, Silver
et al. (1995) proposent une influence importante de la ride de Cocos en subduction sous le
bloc Chorotega.
Dans le golfe d’Uraba, nous avons constate´ une compe´tition entre les deux prismes d’accre´tion
se´dimentaire (prisme de Sinu et prisme Nord Panama). Dans la partie sud du golfe, le prisme de
Sinu chevauche le bloc Choco´. Dans la partie centrale du golfe, les deux fronts se rencontrent et
forme une fleur positive. Au nord du golfe d’Uraba, le front de chevauchement du prisme Nord
Panama, a` vergence est, devient dominant.
Notre article montre le de´veloppement de la Darien Shear Zone en transpression dextre, qui
influence la compe´tition entre les deux prismes. Son aˆge est date´ du Mioce`ne moyen. Cet aˆge
correspond a` l’arrive´e massive de se´diment dans le bassin d’Uraba. Nous supposons que cet apport
massif de se´diments terrige`nes arrive par l’ancien cours du rio Atrato, un ” pale´o-Atrato”. Le
cours de cette rivie`re est en effet de´vie´ au cours du Mioce`ne moyen par la Darien Shear Zone,
qui produit une barrie`re topographique. On peut supposer que cette ancienne rivie`re, ou plutoˆt
chenal, apportait ante´rieurement des se´diments terrige`nes dans le bassin de Chucunaque-Tuira.
Cette hypothe`se expliquerait la forte e´paisseur se´dimentaire dans le bassin de Chucunaque-Tuira.
Ce chenal emprunterait alors la zone de plus faible pente, c’est a` dire la zone de San Miguel, et
alimenterait en se´diments le bassin de Sambu. La pre´sence d’indices d’huiles dans ces deux bassins
pourrait provenir de la matie`re organique issue du drainage de bassins versants sud ame´ricains.
Il ne s’agit bien suˆr que d’une hypothe`se, car la matie`re organique peut e´galement provenir des
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zones e´merge´es et boise´es du massif de San Blas-Darien, ou eˆtre tout simplement d’origine marine
pacifique.
Ne´anmoins, il est clair que ce fort flux se´dimentaire est de´vie´ de sa course initiale au cours du
Mioce`ne moyen. Les se´diments se de´posent dans un premier temps dans le golfe d’Uraba, puis a`
partir du Plioce`ne dans le prisme Nord Panama, empruntant le bassin de San Blas et bifurquant
vers le nord, le long de canyons sous-marins. L’intensite´ du flux se´dimentaire est gouverne´ par la
croissance du re´trochevauchement. Au cours du Ple´istoce`ne jusqu’a` aujourd’hui, le flux se´dimen-
taire migre progressivement vers le nord-ouest, pour arriver dans la zone centrale du prisme. La
forte se´dimentation dans cette re´gion produit un effondrement gravitaire a` l’origine des volcans de
boues. Le flux se´dimentaire termine finalement sa course dans le bassin de Colombie, cre´ant un
petit coˆne alluvial.
Il n’est pas possible de mettre en e´vidence avec pre´cision sur les profils le de´collement principal.
Il pourrait s’agir de l’horizon A” d’aˆge E´oce`ne ou de l’horizon B”, correspondant au toit des
e´panchements basaltiques du Cre´tace´ supe´rieur (CLIP). Dans la partie centrale du prisme, un
second de´collement moins profond, lie´ a` un processus gravitaire, peut eˆtre envisage´ a` moins que
celui-ci ne vienne se connecter au de´collement principal.
Cette e´tude met ainsi en valeur l’importance des processus tectoniques dans le controˆle de la
se´dimentation et de la migration des flux se´dimentaires en contexte d’accre´tion.
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6.1 Introduction
Les diffe´rentes me´thodes utilise´es au cours de ma the`se ont pour but de reconstituer l’e´volution
tectonique et ge´odynamique de l’isthme de Panama. Ce chapitre a pour objectif, de synthe´tiser les
diffe´rents re´sultats obtenus, de les confronter aux re´sultats pre´existants, afin de reconstruire, de
manie`re cohe´rente, l’e´volution de la bordure sud-ouest Cara¨ıbe depuis le Cre´tace´ supe´rieur (environ
70 Ma) jusqu’a` nos jours.
A l’aide de l’e´tude bibliographique, j’ai souleve´ de nombreuses interrogations, qui ont guide´
pre´alablement ma the`se :
1. Existe-t-il un socle de la plaque Cara¨ıbe, sur lequel se seraient e´pandues les se´ries du CLIP ?
S’il existe, quelle est sa nature exacte, oce´anique ou continentale ?
2. Est-il possible d’observer ce soubassement au Panama, aﬄeurant a` la faveur de mouvements
verticaux et d’une e´rosion subse´quente ?
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3. De manie`re ge´ne´rale, comment se de´forme au cours du temps l’isthme inter-ame´ricain ? Quels
sont les e´ve´nements tectoniques responsables de ces de´formations ?
4. A quelle pe´riode s’initie la fracture de l’Ame´rique Centrale, au niveau de la PCSZ (Panama
Canal Shear Zone), cre´ant deux blocs distincts, Chorotega et Choco´ ?
5. Pourquoi l’arc volcanique, te´moin de la subduction de la plaque Farallon, s’arreˆte dans le bloc
Choco´ au cours de l’Eoce`ne moyen, alors qu’il migre vers le nord au niveau de la pe´ninsule
d’Azuero ?
6. Comment et a` quelle pe´riode se forment les diffe´rents bassins se´dimentaires dans l’isthme de
Panama ? A quel e´ve´nement tectonique sont-ils dus ?
7. Comment et a` quelle pe´riode s’initie l’orocline paname´en ?
8. Est-ce que l’e´pisode volcanique mioce`ne, de signature adakitique, dans la re´gion est et cen-
trale de l’isthme, provient il de la subduction d’une ride d’ouverture oce´anique, ou d’un
de´chirement de la lithosphe`re subduite ?
9. Comment et a` quelle pe´riode s’initie le prisme d’accre´tion Nord Panama (NPDB) ? Quels
sont les se´diments implique´s dans les structures de ce prisme ?
A travers ces interrogations, un processus ge´odynamique est mis en avant : celui de l’accre´tion
d’un arc volcanique contre une marge continentale. Pour comprendre ce processus, il faut e´tudier
l’e´volution ge´ologique de l’arc volcanique.
6.2 Le soubassement de l’arc volcanique : la plaque Cara¨ıbe
Plusieurs e´tudes se sont attele´es a` rechercher le soubassement de l’arc volcanique au Panama
pour en connaitre sa nature (Case et al., 1971; Case, 1974; Bandy et Casey, 1973; Bourgois et al.,
1982; Duque-Caro, 1990b; Buchs et al., 2011b; Montes et al., 2012b). Cependant, cette taˆche est
tre`s difficile car les aﬄeurements sont rares et de mauvaises qualite´s. Ce soubassement est : - en
ge´ne´ral recouvert de se´ries stratigraphiques plus re´centes, - ou tre`s alte´re´, - ou encore a` l’heure
actuelle inaccessible.
J’ai interpre´te´ certains aﬄeurements observe´s dans le golfe de San Miguel, le massif de Bagre´
et le massif de Sapo comme des fragments de ce soubassement :
• Les cherts, te´moins d’une se´dimentation abyssale, intercale´s et/ou recouvrant les basaltes en
coussins (de caracte´ristiques ge´ochimiques et d’aˆges encore inconnus), sont date´s du Campa-
nien infe´rieur (Bandy et Casey, 1973). Le toit de cette unite´ a e´te´ interpre´te´ comme l’horizon
B” de la plaque Cara¨ıbe (Bandy et Casey, 1973).
• Sur la coˆte Pacifique du massif de Sapo, prolongement du massif de Baudo en Colombie, au
niveau de Playa Muerto, j’ai observe´ des basaltes en coussins ayant subi un fort hydrother-
malisme, ainsi que des coule´es massives de basaltes, avec des radiolarites rouges intercale´es.
Ces roches sont recouvertes et intrude´es par des gabbros dole´ritiques d’aˆges encore inconnus.
En remontant la rivie`re Venado, dans le massif de Sapo, des blocs et galets de radiolarites
rouges, de me´tagabbros et de basaltes se trouvent dans le lit de la rivie`re.
• Dans le massif de Bagre´, proche du village de la Chunga, des galets de radiolarites appa-
raissent dans la rivie`re.
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• Sur la coˆte Pacifique, entre Playa Muerto et Bahia Pina, des aﬄeurements de basaltes en
coussins, de radiolarites rouges sont tre`s fre´quents. A Bahia Pina, Lissinna (2005) par des
datations et analyses ge´ochimiques, montre que des basaltes thole´iitiques ont une signature
de LIP et un aˆge de 71.3 ± 2.2 Ma et 84.1 ± 1.0 Ma par la me´thode 40Ar/39Ar.
Ces aﬄeurements de´crivent un soubassement de l’arc volcanique d’origine oce´anique, caracte´rise´
par la pre´sence de se´ries de LIP d’un aˆge, au plus jeune, Campanien infe´rieur.
Le Campanien supe´rieur (environ 71 Ma) est marque´ par la naissance de l’arc volcanique de
l’Ame´rique Centrale, conse´quence du de´but de la subduction de la plaque Farallon sous la plaque
Cara¨ıbe.
Figure 6.1 – Hypothe`se de Kerr et Tarney (2005) montrant l’existence de deux points chauds
formant le CLIP et le plateau Gorgona. Dans ce sce´nario, l’est Panama correspondrait a` un terrain
accre´te´.
Il est cependant difficile d’imaginer la mise en place simultane´e d’un soubassement et de l’arc
volcanique qui le recouvre.
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Figure 6.2 – Sche´mas montrant les diffe´rentes hypothe`ses pour expliquer la mise en place de
roches de soubassement a` la meˆme pe´riode que la mise en place de l’arc.
Pour tenter de re´soudre ce proble`me, je formule un certain nombre d’hypothe`ses :
• La premie`re hypothe`se (Kerr et Tarney, 2005) conside`re que le bloc Choco´ est un terrain
accre´te´ dont le soubassement correspond a` un point chaud diffe´rent de celui des Galapagos,
le plateau Gorgona (Fig. 6.1). Cela implique que l’arc volcanique de San Blas-Darien soit
exotique ce qui est en de´saccord avec l’ide´e d’un arc volcanique continu de l’Ame´rique centrale
depuis le Costa Rica jusqu’en Colombie.
• La deuxie`me hypothe`se consiste a` dire que l’activite´ du plume des Galapagos se poursuit
jusqu’au Campanien (Fig. 6.2.2) et se situe a` cette pe´riode sous la zone de subduction de la
plaque Farallon. Cela a pour conse´quence une alternance et un me´lange des deux types de
magmas.
• La troisie`me hypothe`se repose sur l’ide´e d’une propagation de la zone de subduction d’ouest
en est (Fig. 6.2.3). A l’heure actuelle, aucune donne´e chronologique montre la pre´sence de
roches calco-alcalines du Cre´tace´ supe´rieur dans l’est du massif de San Blas Darien et en
Colombie. L’initiation de l’arc volcanique pourrait se produire plus tardivement durant le
Pale´oce`ne. L’arc peut alors se mettre en place sur un soubassement plus jeune issu de l’activite´
du point chaud des Galapagos au Campanien supe´rieur.
• La quatrie`me hypothe`se est d’attribuer un secteur inde´termine´ du massif de Sapo a` un
terrain accre´te´ le long de la zone de subduction durant l’Eoce`ne (Fig. 6.2.4). Ce phe´nome`ne
tectonique est observable dans les pe´ninsules d’Azuero, d’Osa et de Nicoya au Costa Rica
(Buchs et al., 2011b).
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J’ai cherche´ par l’interme´diaire de l’e´tude structurale, des arguments en faveur de la pre´sence
d’un terrain accre´te´, mais aucune structure particulie`re n’en te´moigne. Il est par conse´quent difficile
a` l’heure actuelle, de discriminer convenablement ces diffe´rentes hypothe`ses. Une solution serait
de re´aliser des analyses ge´ochimiques et ge´ochronologiques sur les e´chantillons re´cupe´re´s car il est
possible de mettre en doute l’aˆge des e´chantillons ge´ochronologiques.
Cependant, d’apre`s les dernie`res e´tudes ge´ochimiques et ge´ochronologiques faites dans la pe´-
ninsule d’Azuero sur les roches du soubassement oce´anique, ce dernier a e´te´ interpre´te´ comme le
soubassement de la plaque Cara¨ıbe. N’ayant pas d’arguments supple´mentaires, je m’en tiens a` ces
conclusions.
De plus, la question de l’existence d’un soubassement d’origine continentale sous le LIP e´tait
e´galement pose´e. Les analyses ge´ochimiques faites sur les roches calco-alcalines de l’arc volcanique
d’Ame´rique Centrale te´moignent de la pre´sence d’un arc intra-oce´anique (Wo¨rner et al., 2009;
Wegner et al., 2011). L’absence d’aﬄeurements de crouˆte continentale et de xe´nolites dans les
roches de l’arc volcanique semble e´carter la pre´sence d’un socle continental aminci sous le LIP.
Mais existe-t-il alors un soubassement oce´anique sous le LIP ? Malheureusement, a` l’heure actuelle,
on ne peut observer que la partie superficielle du soubassement, il est donc impossible de savoir
s’il existe une crouˆte oce´anique sous le LIP, ou si le LIP, a` lui seul, constitue la plaque Cara¨ıbe.
6.3 La subduction de la plaque Farallon sous la plaque Cara¨ıbe
(Campanien-Eoce`ne moyen)
Comme e´voque´ pre´ce´demment, la subduction de la plaque Farallon s’initie au Campanien sur
la bordure ouest de la plaque Cara¨ıbe. La convergence entre ces deux plaques se traduit par la
formation d’un arc volcanique, comme le de´montre la pre´sence d’aﬄeurements d’aˆge campanien
dans : - la re´gion de Changuinola (Di Marco et al., 1995; Fisher et Pessagno, 1965), - la pe´ninsule
d’Azuero (Buchs et al., 2011b; Corral et al., 2013), - la re´gion de Portobelo (cette e´tude), - le massif
de San Blas-Darien, pluton de Chuluganti (Wegner et al., 2011), et dans le golfe de San Miguel
(cette e´tude).
En Colombie occidentale, les datations ge´ochronologiques sur roches volcaniques permettant
d’affirmer la pre´sence d’un arc au Cre´tace´ supe´rieur sont rares. L’absence de roches volcaniques
d’arc d’aˆge campanien, peut s’expliquer par : -un manque de donne´es, -un recouvrement des roches
du Cre´tace´ supe´rieur par des e´panchements plus re´cents, -ou par une propagation de la zone de
subduction du nord vers le sud.
Toutefois, les granodiorites du batholite de Mande´, date´s du Pale´oge`ne par la me´thode K/Ar
(Aspden et al., 1987), co¨ıncident avec les datations effectue´es sur les roches de l’arc volcanique de
San Blas-Darien (Maury et al., 1995; Lissinna, 2005; Wegner et al., 2011; Montes et al., 2012a).
Les re´centes analyses ge´ochimiques montrent une similarite´ entre l’arc volcanique de la pe´ninsule
d’Azuero et l’arc de San Blas-Darien (Wo¨rner et al., 2009; Montes et al., 2012a), ce qui permet
d’affirmer que l’arc volcanique au Cre´tace´ supe´rieur e´tait continu du Costa-Rica au Panama. De
plus, les anomalies de Bouguer de l’arc volcanique de San Blas-Darien sont relativement identiques
et continues jusqu’a` la Cordille`re occidentale en Colombie ou` se trouve le batholite de Mande´ (Case
et al., 1971). L’arc est e´galement continu entre le Costa Rica et l’ouest Panama (Baumgartner et al.,
2008; Buchs, 2008; Buchs et al., 2011b).
On peut donc affirmer que l’arc Cre´tace´ supe´rieur-Eoce`ne moyen e´tait continu de l’actuel Costa
Rica jusqu’en Colombie, formant ainsi l’arc volcanique de l’Ame´rique Centrale. Je de´limite pour
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des raisons de simplicite´, l’arc de la Cordille`re Centrale a` la re´gion d’Istmina. Cependant, cet arc
volcanique se poursuit jusqu’en E´quateur (Vallejo et al., 2006, 2009; Gomez et al., 2007).
Figure 6.3 – Reconstruction pale´o-environnementale de l’arc volcanique au Cre´tace´ supe´rieur (70
Ma) dans la re´gion d’Azuero d’apre`s Corral et al. (2013). RJFZ : Rio Joaquin Fault Zone, ACFZ :
Agua Clara fault zone, APVA : Azuero primitive volcanic arc.
Les donne´es thermochronologiques a` partir de la me´thode des AFT montrent qu’il s’est produit
entre 47 et 42 Ma une surrection de l’arc volcanique du massif de San Blas-Darien, controˆle´e par la
faille chevauchante de rio Indio (Montes et al., 2012b). Dans le chapitre De´formations et structures,
un re´gime compressif ante´ Eoce`ne-moyen a e´te´ identifie´ durant la pe´riode de subduction de la plaque
Farallon. J’interpre`te ce re´gime compressif, qui produit une surrection rapide de l’arc volcanique,
comme e´tant le re´sultat du passage en subduction de plusieurs anomalies topographiques telles
que des seamounts. Plus au nord, la subduction est e´rosive (Buchs et al., 2010, 2011a), et certains
seamounts s’accre`tent le long de subduction, dans la pe´ninsule d’Azuero (ouest Panama), de Osa,
Nicoya et Herradura (Costa Rica)(Bandini et al., 2008; Baumgartner et al., 2008; Buchs et al.,
2010, 2011a).
Il n’est pas impossible que, dans la re´gion sud de l’Ame´rique Centrale (bloc Choco´), le phe´no-
me`ne de subduction d’anomalies topographiques soit associe´ e´galement a` un phe´nome`ne d’accre´tion
des parties superficielles des anomalies topographiques. L’accre´tion, dans le bloc Choco´, d’e´le´ments
allochtones peut alors correspondre au plateau oce´anique de Gorgona de´crit par Kerr et al. (1998);
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Kerr et Tarney (2005) dans le massif de Baudo en Colombie, extension du massif de Sapo au
Panama.
La figure 6.3 illustre sche´matiquement le pale´o-environnement de la re´gion d’Azuero a` la fin du
Cre´tace´. Buchs et al. (2011b); Corral et al. (2013), a` partir d’e´tudes stratigraphiques, montrent un
pale´o-environnement de marge oce´anique active, avec certains volcans e´merge´s. A l’est du Panama,
la pre´sence de coule´es pyroclastiques sub-ae´riennes dans le massif de Maje´ au Pale´oge`ne indiquent
que certains volcans e´taient e´galement proches de la surface au Pale´oge`ne, malheureusement sans
datation, les contraintes temporelles sont plus vagues.
La zone de failles Rio Joaquin (RJFZ) indiquent des marqueurs d’une activite´ transpressive
dextre au cours du Pale´oge`ne (Corral et al., 2011, 2013).
La plaque Farallon, depuis le Cre´tace´ supe´rieur jusqu’a` l’Eoce`ne infe´rieur, se de´place vers le
nord par rapport a` l’Ame´rique du Sud fixe (Pardo-Casas et Molnar, 1987). Graˆce a` l’analyse
pale´omagne´tique sur des roches volcaniques du Cre´tace´ supe´rieur dans la re´gion de Changuinola,
Di Marco et al. (1995) suppose que l’arc volcanique n’a pas subi de rotation significative.
En conse´quence, je suppose que l’arc volcanique de l’Ame´rique Centrale durant le Cre´tace´
supe´rieur-E´oce`ne moyen avait sensiblement la meˆme orientation qu’aujourd’hui, c’est-a`-dire NW-
SE.
Je propose une convergence oblique entre les plaques Farallon et Cara¨ıbe. La convergence
oblique est accommode´e par un partitionnement des de´formations avec apparition de de´croche-
ments dextres : la RJFZ serait alors l’un de ces marqueurs. En conside´rant l’arc d’Ame´rique Cen-
trale continu et approximativement de meˆme orientation, il n’est pas impossible que, des grands
de´crochements dextres aient atteint la Colombie.
Je m’inte´resse maintenant a` la marge continentale, repre´sente´e par la plaque Ame´rique du Sud.
La bordure septentrionale de la plaque Ame´rique du Sud posse`de une histoire complexe vers
130 Ma (Hauterivien, Cre´tace´ infe´rieur), d’accre´tion multiple d’arcs volcaniques exotiques sur le
craton Guyannais pour certains, ou d’un phe´nome`ne de rollback sur une crouˆte continentale amincie
pour d’autres (Litherland et Aspden, 1992; Sarmiento-Rojas et al., 2006; Pindell et Kennan, 2009;
Villago´mez et Spikings, 2013). Ces hypothe`ses ont e´te´ formule´es afin d’expliquer au mieux la
pre´sence de plusieurs arcs volcaniques.
Je m’inte´resse spe´cifiquement a` la situation de cette bordure au cours du Pale´oge`ne. Cette
bordure est soumise a` une convergence oblique, ayant pour effet la subduction de la plaque Cara¨ıbe,
et un partitionnement des de´formations accommode´e par des failles de´crochantes dextres. Un arc
volcanique se forme entre le Cre´tace´ supe´rieur et l’Eoce`ne moyen dont les te´moins se situent dans : -
la pe´ninsule de la Guajira (batholite de Parashi stock), - la Sierra Nevada de Santa Marta (batholite
de Santa Marta) et a` Antioquia (batholite de Antioquia et Sonson) (Maurin, 2012; Cardona et al.,
2011; Villago´mez et Spikings, 2013). La faille de Romeral joue le roˆle de zone de suture.
Des e´cailles du CLIP, ne pouvant passer dans la subduction, se sont accre´te´es progressivement
au niveau de la suture de Romeral (Maurin, 2012; Cardona et al., 2011; Villago´mez et Spikings,
2013). Je propose ainsi une ge´ome´trie sche´matise´e par la figure 6.6.
6.4 Interpre´tation des e´ve´nements tectoniques entre l’Eoce`ne moyen
et l’Oligoce`ne supe´rieur
A partir de l’Eoce`ne moyen, un certain nombre d’e´ve´nements tectoniques affecte la re´gion
paname´enne et colombienne.
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A l’ouest du Panama, j’observe des failles a` jeu normal et de´crochant se´nestre dans la pe´ninsule
d’Azuero. Ces failles de´coupent radialement la pe´ninsule et sont a` l’origine de la formation de
bassins, comme celui de Macaracas.
Dans la partie centrale du Panama, une zone de transtension se´nestre s’initie, appele´ PCSZ (Pa-
nama Canal Shear Zone). Des structures en horsts et graben apparaissent provoquant e´galement
la mise en place de bassins comme celui du Canal ou de Quebrancha. Cette zone de transtension
produit une rotation antihoraire de l’arc au niveau de la pe´ninsule d’Azuero de 20˚ , et une rotation
horaire faible de l’arc du massif de San Blas-Darien de 0 a` 5˚ entre 38 et 28 Ma et d’environ 25˚
entre 28 et 25 Ma (Montes et al., 2012a).
Dans la partie est du Panama, graˆce a` aux donne´es de cette the`se (nannofossiles et structurales),
on constate l’initiation d’un re´gime extensif a` l’origine de la formation des bassins asyme´triques
de Chucunaque-Tuira-Atrato et de Sambu.
Un re´gime re´gional de transtension apparait a` l’Eoce`ne moyen et perdure jusqu’au Plioce`ne
dans la partie ouest Panama, jusqu’a` l’Actuel dans la zone du Canal, et jusqu’au Mioce`ne moyen
dans la partie est Panama.
Les datations ge´ochronologiques montrent une migration vers le nord de l’arc volcanique dans
l’ouest Panama et un arreˆt du volcanisme a` l’est Panama dans le massif de San Blas-Darien
(Lissinna, 2005; Wegner et al., 2011; Montes et al., 2012a).
Cette pe´riode marque la fracture de l’arc volcanique en deux blocs : le bloc Choco´ a` l’est et
Chorotega a` l’ouest.
En Colombie, au niveau du Bloc Nord Andin (Ame´rique du Sud) le volcanisme s’arreˆte entre
l’Eoce`ne moyen et l’Oligoce`ne supe´rieur. Cependant, une ou plusieurs phases de surrection rapide
de roches plutoniques se produisent (Villago´mez et Spikings, 2013) :
• au niveau du batholite de Mande´, sur le bloc Choco´, entre 38 et 37 Ma par AFT (longueurs
des traces comprises entre 13.5 et 14.5 µm observe´es) puis 32 Ma par (U-Th)/He sur zircon ;
• au niveau du batholite d’Antioquia, sur la plaque Ame´rique du Sud (au nord), des aˆges AFT
entre 44 et 41 Ma ;
• au niveau des batholites de Sonson, sur la plaque Ame´rique du Sud (au nord), des aˆges AFT
entre 48 et 44 Ma et des longueurs de traces de 14.9 µm observe´es et un aˆge de 30 Ma par
la me´thode (U-Th)/He sur apatite ;
• au niveau du batholite d’Ibague (proche de la limite du bloc Choco´), des aˆges AFT entre 37
et 30 Ma.
Une discordance majeure oscillant entre l’Eoce`ne moyen et supe´rieur est observe´e au Panama
(cette e´tude et Buchs et al. (2011b); Coates et al. (2004)) et en Colombie (Maurin, 2012; Villamil,
1999).
Comment peut-on expliquer l’apparition de tous ces e´ve´nements ge´ologiques e´voque´s a` la fois
en Ame´rique du Sud et en Ame´rique Centrale ?
Pour expliquer au mieux tous ces phe´nome`nes, il faut prendre en compte dans un premier
temps, la situation a` l’ouest, vers la plaque Farallon, et dans un second temps, a` l’est, c’est a` dire
vers les plaques Cara¨ıbe et Ame´rique du Sud.
6.4.1 Regard porte´ vers l’est : la plaque Farallon
Certains mode`les conside`rent que l’arc volcanique se situe loin de la plaque Ame´rique du Sud
(Mann et Corrigan, 1990; Coates et al., 2004; Lissinna, 2005; Montes et al., 2012a). Les de´formations
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et phe´nome`nes ge´ologiques constate´s au niveau de la crouˆte chevauchante sont alors lie´s a` la plaque
subduite, la plaque Farallon.
Hypothe`se de subduction d’anomalies topographiques sur la plaque Farallon
Lissinna (2005) propose entre 45 et 23 Ma, le passage en subduction, d’ouest en est, de rides
lie´es a` l’activite´ du point chaud des Galapagos. Cette ride ou ces rides auraient pour conse´quence la
migration de l’arc vers le nord au niveau de la pe´ninsule d’Azuero du bloc Chorotega. Cependant,
il est difficile de comprendre comment l’arc s’arreˆte dans le bloc Choco´ et comment la plaque
subduite brise l’Ame´rique Centrale en deux.
Conside´rons plutoˆt une crouˆte oce´anique sur-e´paissie de dimension plus large, de type pla-
teau oce´anique, entrant dans la subduction au niveau du bloc Choco´. Il pourrait se produire un
phe´nome`ne d’accre´tion des parties superficielles de la crouˆte oce´anique e´paissie le long du front
de subduction, qui correspondrait au plateau du point chaud de Gorgona ou du point chaud des
Galapagos. Cette croute sure´paissie peut subducter a` la manie`re d’un flat slab. Cette hypothe`se
explique l’arreˆt du volcanisme dans le bloc Choco´, peut expliquer les mouvements de´crochants
dans la re´gion du Canal mais n’explique pas le re´gime extensif subi par la crouˆte chevauchante. En
effet, le passage d’une crouˆte sure´paissie en subduction a plutoˆt tendance a` provoquer un re´gime
compressif, et des phe´nome`nes de surrection. Pour expliquer le re´gime extensif, il faut prouver une
flexure lithosphe´rique et compressive cre´ant de fac¸on superficielle sur la crouˆte chevauchante, une
zone extensive au toit de la flexure.
Hypothe`se de variations dans la cine´matique de la plaque Farallon
En examinant maintenant, les vitesses et orientations des de´placements de la plaque Farallon,
au cours du temps dans sa partie sud, par rapport a` l’Ame´rique du Sud stable (Pardo-Casas et
Molnar, 1987), on constate que (Fig. 6.4) :
• entre 70 et 50 Ma, le de´placement s’effectue vers le nord a` une vitesse de 50−55±30 mm/an ;
• entre 50 et 42 Ma, le de´placement s’effectue vers le nord-est a` une vitesse supe´rieur a` 100
mm/an ;
• entre 36 et 26 Ma, le de´placement s’effectue vers le nord-est-est a` une vitesse de 50− 55± 30
mm/an ;
• puis, a` partir de 26 Ma, le de´placement s’effectue globalement vers l’est a` une vitesse supe´rieur
a` 100 mm/an.
L’e´tude de Daly (1989), montre e´galement que le taux de convergence de la plaque Farallon par
rapport a` l’Ame´rique du Sud, est rapide entre 48 et 37 Ma (204 ± 80 mm/an), et lente entre 37
et 26 Ma (44 ± 26 mm/an).
Pour synthe´tiser, vers 40 Ma, apparaissent une diminution drastique du taux de convergence
entre les deux plaques, et un changement d’orientation de la plaque Farallon.
Ces variations dans la cine´matique de la plaque Farallon, doivent impacter la zone de conver-
gence avec la plaque Cara¨ıbe.
Dans ma zone d’e´tude, ce changement d’orientation dans la convergence peut induire :
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Figure 6.4 – Positions de deux points sur la plaque Farallon correspondant aux anomalies 30-31
montrant le de´placement de la plaque Farallon en fonction de l’Ame´rique du Sud, d’apre`s Pardo-
Casas et Molnar (1987).
• une subduction frontale dans un premier temps, en conside´rant que le front de subduction est
un axe NW-SE, puis une subduction oblique dans un second temps. Cette subduction oblique
peut expliquer des mouvements se´nestres par partitionnement de la convergence. Cependant,
cette hypothe`se unique ne re´pond pas a` l’arreˆt du volcanisme dans la partie Choco´ et la mise
en place du bassin extensif de Chucunaque-Tuira-Atrato.
• un roll-back peut-eˆtre envisager (Malinverno et Ryan, 1986). Le bassin de Chucunaque-Tuira-
Atrato devient alors une zone d’extension d’arrie`re-arc. Le volcanisme migrerait vers le front
de subduction. Or, aucun volcanisme n’a e´te´ encore documente´ a` l’Oligoce`ne, proche du
front de subduction de la plaque Farallon, du bloc Choco´. Ne´anmoins, la pre´sence de roches
volcaniques d’arc dans le massif de Sapo pourrait correspondre a` l’emplacement de cet arc
volcanique.
La combinaison de deux e´ve´nements tectoniques, c’est-a`-dire, l’arrive´e dans la zone de sub-
duction d’anomalies topographiques et d’un changement d’orientation et de vitesse de la plaque
Farallon, peut tre`s bien justifier tous les phe´nome`nes ge´ologiques observables sur la crouˆte chevau-
chante. Malheureusement, il manque un certain nombre de contraintes pour ve´rifier ces hypothe`ses.
De plus, des e´ve´nements tectoniques et ge´ologiques en Ame´rique du Sud, a` cette meˆme pe´riode,
restent inexplique´s comme la surrection rapide de la Cordille`re Centrale. Cette Cordille`re Centrale
repre´sente, pendant cette pe´riode, l’arc volcanique de la marge continentale sud ame´ricaine associe´
a` la subduction de la plaque Cara¨ıbe.
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6.4.2 Regard porte´ vers l’ouest : les plaques Cara¨ıbe et Ame´rique du Sud
L’Eoce`ne moyen-supe´rieur est marque´ par un e´ve´nement important : le rapprochement de
l’Ame´rique du Sud et de l’Ame´rique du Nord (Muller et al., 2008; Somoza, 2007).
En envisageant maintenant l’Ame´rique Centrale a` proximite´ de l’Ame´rique du Sud, l’Ame´rique
Centrale peut eˆtre impacter par l’Ame´rique du Sud.
Si la bordure sud du bloc Choco´, re´gion d’Istmina, se trouve a` proximite´ de la zone de sub-
duction Cara¨ıbe/Ame´rique du Sud, une nouvelle configuration cine´matique se met en place, de´crit
par un arc volcanique qui arrive dans la zone de subduction oce´an/continent.
La topographie e´leve´e de l’arc, sa maturite´, son socle e´pais, et son angle d’arrive´e dans la zone
de subduction font que l’arc volcanique ne rentrera pas en subduction sous la plaque Ame´rique du
Sud (Cloos, 1993). La bordure de l’arc reste alors bloquer dans la zone de subduction et commence
a` s’accre´ter (Fig. 6.5).
Ce blocage favoriserait une zone relai entre l’Ame´rique Centrale et l’Ame´rique du Sud. Cette
zone relai, coude´e, se construit entre : - la subduction de la plaque Farallon sous la plaque Cara¨ıbe,
- et la subduction de la plaque Farallon sous l’Ame´rique du Sud. Cette zone de relai se localise
alors au niveau du bloc Choco´. Le volcanisme d’arc s’arreˆte, favorise´ par, l’incurvation du front
de subduction, et par une diminution drastique de la vitesse de la plaque Farallon. Le change-
ment d’orientation vers l’est du vecteur de la plaque Farallon contribue a` la cre´ation de failles
de´crochantes se´nestres au front de subduction et dans la plaque chevauchante.
Une rotation horaire apparaˆıt dans la bloc Choco´ (Fig. 6.5). Cette rotation horaire n’est pas
le seul fruit du changement d’orientation de la plaque Farallon. La plaque Cara¨ıbe, a` cette meˆme
e´poque, est extrude´e vers l’est par le rapprochement des deux Ame´riques. L’extrusion et le slab
pull de la plaque Cara¨ıbe sous l’Ame´rique du Sud, contribuent e´galement a` une rotation horaire
au niveau du bloc Choco´.
Cette rotation horaire est accommode´e par une extension ”en e´ventail” du bloc Choco´ autour
d’un point fixe proche de la re´gion d’Istmina, zone de blocage. Ce re´gime extensif forme ainsi le
bassin de Chucunaque-Tuira-Atrato. Cependant, cette rotation horaire doit eˆtre e´galement guide´e
par des failles se´nestres le long de ce bassin, qui sont difficilement observables puisqu’elles sont
recouvertes par la couverture se´dimentaire ne´oge`ne.
Figure 6.5 – A gauche, recontruction ge´odynamique a` la fin de l’Eoce`ne moyen et a` droite un
sche´ma montrant la relation entre (1) les oroclines, (2) la formation de bassin en transtension,
(3) la se´paration en deux blocs, (4) les de´formations extensives radiales, sche´ma modifie´ d’apre`s
Gutierrez-Alonso et al. (2008).
Cette configuration cine´matique explique (Fig. 6.5) :
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• la se´paration au niveau du Canal de Panama de la Cordille`re Centrale en deux blocs :
Chorotega a` l’Ouest et Choco´ a` l’est ;
• la rotation antihoraire de la pe´ninsule d’Azuero d’environ 20˚ entre 38 et 28 Ma (Montes
et al., 2012a) ;
• la formation de bassins en e´ventail dans la pe´ninsule d’Azuero dont celui de Macaracas
(chapitre de´formations et structures) ;
• des de´formations transtensives se´nestres dans la zone du Canal de Panama ;
• du re´gime extensif a` partir de l’Eoce`ne moyen-supe´rieur dans le bloc Choco´ (chapitres stra-
tigraphies et de´formations et structures) et de la mise en place du bassin de Chucunaque-
Tuira-Atrato ;
• des failles radiales dans le massif de San Blas-Darien (carte structurale dans le chapitre
de´formations et structures) ;
• la rotation horaire du massif de San Blas Darien de 0 a` 5˚ entre 38 et 28 Ma, puis d’environ
25˚ entre 28 et 25 Ma (Montes et al., 2012a) ;
• l’arreˆt du volcanisme dans le bloc Choco´ et la migration de l’arc dans le bloc Chorotega
L’exhumation de roches plutoniques, entre 47 et 42 Ma dans le massif de San Blas-Darien, et
entre 48 et 41 Ma en Ame´rique du Sud, peut s’expliquer par des taux de convergence rapide des
plaques Farallon et Cara¨ıbe lors de leur subduction respective. En outre, la surrection rapide entre
30 et 38 Ma, de la marge continentale et de l’arc volcanique, peut s’interpre´ter par l’initiation de la
collision de la bordure sud de l’Ame´rique Centrale sur l’Ame´rique du Sud. La discordance majeure
date´e de l’E´oce`ne moyen a` supe´rieur observe´e a` la fois au Panama et en Colombie (Villamil, 1999;
Cardona et al., 2012) semble eˆtre en accord avec cette hypothe`se.
Cette configuration des plaques et l’interaction entre leurs frontie`res, malgre´ sa complexite´,
expliquent mieux les e´ve´nements ge´ologiques et tectoniques de la re´gion et leur similarite´ entre
l’Ame´rique du Sud et l’Ame´rique Centrale. La ge´ome´trie propose´e est observable sur la figure 6.6.
Par ailleurs, la configuration propose´e par mon e´tude est assez proche de celle propose´e dans les
mode`les ge´odynamiques ge´ne´ralistes de la plaque Cara¨ıbe (Meschede, 1998; Pindell et Kennan,
2009).
6.4.3 Subsidence et se´dimentation dans les bassins (Oligoce`ne)
Le bloc Choco´ poursuit sa rotation horaire comme le montre les donne´es pale´omagne´tiques,
a` proximite´ de la PCSZ active, dans le massif de San Blas-Darien d’environ 25˚ (Montes et al.,
2012a).
La pe´riode de l’Oligoce`ne est marque´e, au Panama, par une se´dimentation calme dans des
bassins transtensifs en de´veloppement de Macaracas, de Tonosi, du Canal, et dans les bassins
extensifs voire transtensifs selon le mode`le, de Chucunaque-Tuira, de Sambu et d’Uraba.
En supposant que l’Ame´rique Centrale de l’Ame´rique du Sud, les particules se´dimentaires is-
sues du drainage de bassins versants de l’Ame´rique du Sud se de´poseraient dans une de´pression
quasi continue formant le bassin d’Atrato-Tuira-Chucunaque. Cette hypothe`se permet d’expliquer
l’e´paisseur se´dimentaire de plus de 6000 m dans le bassin de Chucunaque-Tuira. Les shales bitu-
mineux et les huiles dans le bassin de Chucunaque-Tuira et de Sambu, pourraient alors provenir
de matie`res organiques issues de l’Ame´rique du Sud.
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En Colombie, le volcanisme d’arc est absent dans le bloc Choco´ et sur la marge continentale.
Une subsidence se produit remplissant de nouveaux bassins comme celui de la valle´e de Cauca, et du
bassin de la Magdalena (Villamil, 1999; Maurin, 2012). Maurin (2012) propose un ralentissement
de la subduction de la plaque Cara¨ıbe sous l’Ame´rique du Sud. Tandis que Taboada et al. (2000);
Ceron et al. (2007) proposent la subduction du LIP de la plaque Cara¨ıbe en flat slab. Cependant ce
phe´nome`ne devrait s’accompagner d’une surrection et de de´formations compressives sur la plaque
chevauchante, ce qui n’est pas le cas.
Sur la bordure nord de la plaque Ame´rique du Sud, ou plus pre´cise´ment sur le bloc Nord
Andin, des de´crochements dextres s’initient pour accommoder le de´placement vers l’est de la plaque
Cara¨ıbe. L’exemple de la pe´ninsule de la Guajira montre la formation de bassin en transtension de
long de la faille de Cuisa (Maurin, 2012) et la surrection lente des horsts, montre´e par les traces
de fission sur apatites dans cette e´tude.
De manie`re ge´ne´rale, l’Ame´rique centrale poursuit sa rotation horaire et se rapproche lentement
de l’Ame´rique du Sud (Fig. 6.6). La plaque Cara¨ıbe, quant a` elle, disparait progressivement sous
la plaque Ame´rique du Sud.
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Figure 6.6 – Reconstruction tectonique du Pale´oce`ne jusqu’a` l’Actuel de la bordure sud ouest de
la plaque Cara¨ıbe avec l’Ame´rique du Sud fixe. Mouvement des plaques : Farallon selon Pardo-
Casas et Molnar (1987), Cocos et Nazca selon Meschede et Barckhausen (2000), et Cara¨ıbe selon
Pindell et Kennan (2009). Rotation des blocs selon Montes et al. (2012a).
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6.5 Les e´ve´nements tectoniques de l’Oligoce`ne supe´rieur au Mio-
ce`ne infe´rieur
Entre l’Oligoce`ne supe´rieur et le Mioce`ne infe´rieur, c’est-a`-dire entre 25 et 23 Ma, la scission
de la plaque Farallon se manifeste, cre´ant deux plaques : La plaque Cocos au nord et la plaque
Nazca au sud (Meschede et Barckhausen, 2000; Lonsdale, 2005). La premie`re ride d’ouverture se
situe au niveau du coude de l’Ame´rique Centrale, c’est a` dire au niveau du bloc Choco´ (Meschede
et Barckhausen, 2000).
Farris et al. (2011); Montes et al. (2012a) proposent l’initiation de la collision entre l’isthme
de Panama et l’Ame´rique du Sud a` cette pe´riode. Une crouˆte oce´anique, nouvellement forme´e par
la fission de la plaque Farallon, se localise alors a` proximite´ de la frontie`re de la plaque Nazca et
Ame´rique Centrale (bloc Choco´). Je propose que cette nouvelle lithosphe`re joue alors le roˆle d’un
indenter qui pousse le bloc Choco´ contre l’Ame´rique du Sud, ce qui entraine la collision comple`te
de l’Ame´rique Centrale sur l’Ame´rique du Sud. Dans mon mode`le, cette pe´riode co¨ıncide bien avec
l’accre´tion comple`te de toute la partie colombienne du bloc Choco´ (Fig. 6.6).
Figure 6.7 – Sche´ma proposant un de´chirement late´ral de la lithosphe`re sous l’isthme de Panama
et la corre´lation avec les e´pisodes volcaniques adakitiques de Petaquilla, Cerro Patacon, et Maje´,
d’apre`s Whattam et al. (2012).
J’ai observe´ dans le massif de Maje´ la pre´sence d’ande´sites a` dacites. Cet e´ve´nement volcanique
de signature adakitique et d’aˆge 18.9 ± 0.4 Ma (Whattam et al., 2012) est corre´le´ avec les adakites
observe´es dans le Cerro Patacon de 25.37 ± 0.13 Ma (Rooney et al., 2010), et Petaquilla 29 et 26
Ma (Whattam et al., 2012).
De manie`re the´orique, l’apparition d’adakites est occasionne´e par l’arrive´e d’un flux de chaleur
mantellique anormal sous la crouˆte lors de la subduction d’une ride d’ouverture, ou lors d’un
de´chirement du panneau plongeant (Peacock et al., 1994; Bourgois et Michaud, 2002; Castillo,
2006).
A partir des datations effectue´es, Whattam et al. (2012) proposent un de´chirement du panneau
plongeant sous l’isthme de Panama de fac¸on late´rale, du NNW au SSE (Fig. 6.7). Je propose une
solution alternative avec un de´chirement du panneau plongeant de fac¸on verticale, provoque´ par une
direction de traction de la plaque lithosphe´rique subduite diffe´rente (slab-pull), entre l’Ame´rique
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Centrale et l’Ame´rique du Sud.
En effet, les tractions sous l’Ame´rique centrale de la plaque Farallon sont de direction nord-est
tandis que sous l’Ame´rique du Sud ces tractions sont vers l’est. Cela peut induire une extension
au niveau du slab qui se localisera pre´fe´rentiellement, au niveau de la frontie`re de plaques coude´es.
Lonsdale (2005) propose e´galement des orientations de slab pull divergents de la plaque Farallon,
pour expliquer la scission de la plaque en surface.
La plaque Farallon subduite sous l’isthme de Panama est alors interpre´te´e comme un slab
stagnant, soumis a` des forces d’extension lie´es aux tractions divergentes. Un de´chirement du slab
en profondeur se produit qui migre progressivement vers la surface. Cette hypothe`se est propose´e
dans le Pacifique ouest au niveau des plaques du Japon et de Izu-Bonin (Obayashi et al., 2009)
dans un contexte assez similaire.
Figure 6.8 – Sche´ma d’un de´chirement vertical du panneau plongeant, propose´ par Obayashi et al.
(2009) pour expliquer les donne´es tomographiques dans la re´gion du Japon.
La pre´sence d’adakites dans l’isthme de Panama peut ainsi s’expliquer par un autre me´canisme
avec une relation de localisation par rapport a` la ride d’ouverture formant la plaque Nazca et la
plaque Cocos (Fig. 6.6).
6.6 Les e´ve´nements tectoniques du Mioce`ne moyen a` l’Actuel
Les re´sultats obtenus au cours de ma the`se dans la partie paname´enne du bloc Choco´ permettent
de reconstituer l’e´volution tectonique de ce domaine :
• la mise en place d’un re´gime compressif, re´activant les anciennes failles normales des bassins
de Chucunaque-Tuira et de Sambu ;
• la surrection rapide de l’isthme, en deux phases, marque´es par une discordance entre 16 et
14 Ma (Mioce`ne moyen), et une discordance majeure a` partir de 7 Ma (Mioce`ne supe´rieur)
et enfin une absence se´dimentation du Plioce`ne dans les parties onshores. Cette surrection
s’interpre`te e´galement a` partir de mes re´sultats AFT dans le massif de Maje´ ;
• l’activite´ de la Darien Shear Zone ;
• la mise en place d’un prisme d’accre´tion de forme incurve´e (NPDB), dans la partie Cara¨ıbe.
Les de´formations compressives puis transpressives le long des zones de failles de Jaque, Sambu,
Rio Balsas et Sanson Hills encaissent les de´formations compressives et engrangent l’incurvation
Ne´oge`ne du bloc Choco´. En effet, la crouˆte oce´anique nouvellement forme´e de la plaque Nazca
entre difficilement en subduction, un couplage entre le bloc Choco´ et la plaque Nazca peut en
de´couler. La plaque Nazca vient alors pousser le bloc Choco´ contre l’Ame´rique du Sud terminant
ainsi l’accre´tion de l’arc volcanique sur la marge continentalise´e de l’Ame´rique du Sud.
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Figure 6.9 – A. Carte tectonique actuelle avec la localisation des deux coupes interpre´tatives. B.
Coupe interpre´tative au niveau du bloc Choco´ Panama et du bloc Choco´ Colombie. La crouˆte en
de´grade´ vert-marron pourrait correspondre soit a` des terrains accre´te´s, soit a` la croute oce´anique
cara¨ıbe. En vert, les sediments cre´tace´s, en jaune les se´diments tertiaires. Coupe BB’ modifie´e
d’apre`s Taboada et al. (2000); Bayona et al. (2013).
L’e´tude des donne´es ge´ophysiques (anomalies de Bouguer) et spatiales, montre la pre´sence
d’une fracture transpressive, dextre, profonde, de la lithosphe`re que nous appelons la Darien Shear
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Zone (DSZ). Elle de´limite avec un axe SWW-NEE une re´gion au sud ou` le prisme de Sinu devient
prioritaire et chevauche les unite´s du bloc Choco´ vers l’ouest, et une re´gion au nord ou` le prisme
nord Panama chevauche la plaque Cara¨ıbe vers le nord-est. L’activite´ de la DSZ induit la cre´ation
de deux blocs : le bloc Choco´ Panama et le bloc Choco´ Colombie.
Graˆce aux corre´lations puits-profils sismiques, on date l’activite´ de cette zone transpressive
dextre du Mioce`ne moyen a` l’Actuel. J’interpre`te cet aˆge comme l’initiation du prisme d’accre´tion
nord Panama et donc l’initiation de la subduction de la plaque Cara¨ıbe sous le bloc Choco´ Panama.
Le panneau plongeant de la plaque Cara¨ıbe est aujourd’hui estime´ a` environ 80 km de profondeur
(Camacho et al., 2010).
L’activite´ transpressive de la Darien Shear Zone, induit une zone de surrection. La rivie`re ou
chenal du pale´o-Atrato qui alimentait en se´diments le bassin de Chucunaqu-Tuira est de´vie´ vers
l’est, et nourrit progressivement en se´diments, riches en matie`res organiques, le bassin d’Uraba, le
bassin de San Blas puis tout le prisme nord Panama.
Le bloc Nord Andin a` partir du Mioce`ne supe´rieur-Plioce`ne (6 a` 11 Ma) se soule`ve et s’e´chappe
vers le nord a` une vitesse de 6 mm/an (Egbue et Kelogg, 2010). Il se limite : -a` l’est par la
cordille`re orientale, et les Andes de Me´rida, forme´e par transpression dextre, - et a` l’ouest par
la faille d’Uramita transpressive se´nestre isolant le bloc Choco´ Colombie de toute l’Ame´rique du
Sud. L’extrusion du bloc Nord Andin, s’accompagne de failles de´crochantes a` jeu vertical, normal
ou inverse, corre´le´ avec les re´sultats thermochronologiques de basse tempe´rature (Villago´mez et
Spikings, 2013) dans la Cordille`re Centrale et Occidentale et dans la SNSM (cette e´tude). Ces
e´ve´nements sont corre´le´s avec la collision/subduction de la ride de Carnegie (Gutscher et al., 1999;
Trenkamp et al., 2002; Witt et al., 2006).
La figure 6.9 montre deux coupes interpre´tatives du bloc Choco´ Panama et du Choco´ Colombie
illustrant les diffe´rents processus de convergence. Au Nord, la plaque Cara¨ıbe plonge sous le Bloc
Choco Panama (Fig. 6.9 coupe AA’), tandis qu’au Sud, la plaque Cara¨ıbe reste bloque´e sous
l’Ame´rique du Sud (Fig. 6.9 coupe BB’), blocage lie´ a` la collision de l’Ame´rique Centrale (Bloc
Choco Colombie). Ce changement de direction de convergence de la plaque Cara¨ıbe se situe au
niveau de la Darien Shear Zone (DSZ). L’extension de la DSZ dans le golfe d’Uraba montre
une zone de compe´tition entre le prisme Nord Panama (Ame´rique Centrale) et le prisme de Sinu
(Ame´rique du Sud). J’obtiens ainsi la configuration actuelle de la bordure sud de la plaque Cara¨ıbe
(Fig. 6.6 et Fig. 6.9).
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La reconstruction ge´odynamique de la bordure nord-ouest de la plaque Cara¨ıbe propose´e montre
une accre´tion progressive de l’Ame´rique Centrale sur l’Ame´rique du Sud de´butant a` la fin de l’Eo-
ce`ne moyen. Cette reconstruction a e´te´ re´alise´e en respectant au mieux tous les indices ge´ologiques.
Ma proposition va a` l’encontre des mode`les e´volutifs propose´s par Duque-Caro (1990a); Mann
et Corrigan (1990); Coates et al. (2004); Farris et al. (2011); Montes et al. (2012b,a) en faveur
d’une collision s’initiant au de´but du Ne´oge`ne.
En effet, la plupart de ces e´tudes se sont concentre´es sur les roches ne´oge`nes, et les de´forma-
tions qu’elles ont pu subir. Malheureusement, en conside´rant l’Ame´rique Centrale a` une grande
distance de l’Ame´rique du Sud, je n’arrive pas a` expliquer, de fac¸on pertinente, tous les e´ve´nements
tectoniques dans l’isthme de Panama.
Cependant, Lissinna (2005); Wegner et al. (2011); Coates et al. (2004); Montes et al. (2012a)
soulignent un e´ve´nement majeur entre l’Eoce`ne moyen et l’Oligoce`ne supe´rieur sans pour autant
l’expliquer de fac¸on claire.
En tenant compte a` pre´sent, de l’e´volution des plaques environnantes et leur interaction entre
elles (plaques Farallon, Ame´rique du Sud, Cara¨ıbe, et Ame´rique du Nord) et en prenant partie
de situer l’Ame´rique Centrale a` proximite´ de l’Ame´rique du Sud, j’interpre`te plus facilement les
re´sultats.
Les mode`les ge´ne´raux sur l’e´volution de la plaque Cara¨ıbe pre´existants indiquent e´galement
qu’entre l’Eoce`ne moyen et l’Oligoce`ne supe´rieur, l’Ame´rique Centrale, et plus pre´cise´ment le bloc
Choco´, se situait a` une faible distance de l’Ame´rique du Sud (Meschede et Frisch, 1998; Kennan
et Pindell, 2009; Pindell et Kennan, 2009).
Ces mode`les cependant, insistaient sur le manque de connaissance de la re´gion paname´enne.
L’apport de mes re´sultats stratigraphiques, structuraux, et thermochronologiques, affine le mode`le
d’e´volution ge´odynamique de la re´gion sud-ouest Cara¨ıbe durant le Ce´nozo¨ıque.
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La bordure sud-ouest de la plaque Cara¨ıbe est une re´gion, dans laquelle s’est produite au
Ce´nozo¨ıque, l’accre´tion d’un arc volcanique sur une marge continentale : c’est une re´gion clef pour
comprendre ce type de processus.
L’e´tude bibliographique met en avant des disparite´s d’interpre´tation sur l’aˆge de la collision.
En fonction des auteurs et de leurs approches, les aˆges varient entre 3.5 et 25 Ma. La plupart
de ces e´tudes sont indirectement argumente´es, se basant sur les pe´riodes de surrection, observe´es
soit par des donne´es se´dimentologiques et par des discordances angulaires, soit par des donne´es
pale´ontologiques telles que la pre´sence de fossiles terrestres sur les terres e´merge´es. Ne´anmoins, les
premie`res e´tudes ge´ologiques montrent une accre´tion plus ancienne au de´but du Mioce`ne infe´rieur
base´es sur l’aˆge des de´formations compressives (Mann et Kolarsky, 1995; Farris et al., 2011; Montes
et al., 2012a).
Il devenait donc indispensable de re´aliser une e´tude ge´ologique comple`te pour mieux contraindre
dans le temps et l’espace cette pe´riode d’accre´tion, cruciale dans l’histoire de l’Ame´rique Centrale.
Une autre proble´matique vient s’ajouter a` la premie`re, celle du soubassement de l’arc volca-
nique, appartenant a` la plaque Cara¨ıbe. En effet, le domaine Cara¨ıbe est une re´gion ge´ologique tre`s
e´tudie´e mais qui rece`le encore aujourd’hui d’incertitudes. La plus majeure est celle de la mise en
place du LIP. Ce dernier se met-il en place : (1) sur une crouˆte oce´anique, type plaque Farallon, (2)
ou sur une crouˆte continentale amincie, re´sultat de la se´paration des deux Ame´riques au Jurassique
moyen par le propagateur Nord Atlantique, (3) ou le LIP, constituant majeur de la crouˆte peut-il
se mettre en place sans soubassement lors une pe´riode de rifting. Re´pondre a` cette question revient
a` prendre position sur le mode`le de formation de la plaque Cara¨ıbe, inter-Ame´riques ou Pacifique,
cette divergence de point de vue concernant essentiellement les pe´riodes ante´-albiennes (100 Ma).
Au cours de ma the`se, j’ai identifie´ des roches qui se rapportent au soubassement de l’arc
volcanique. Elles correspondent a` la partie superficielle de la crouˆte et au LIP. Je n’ai pas trouve´
d’aﬄeurements de roches continentales, ni de xe´nolithes pie´ge´s dans les roches magmatiques de
l’arc volcanique. De plus, les e´tudes ge´ochimiques de Wo¨rner et al. (2009); Wegner et al. (2011)
sur les roches magmatiques de l’arc montrent une signature d’arc volcanique intra-oce´anique. Par
conse´quent, je peux exclure l’hypothe`se d’une crouˆte continentale amincie sous le LIP dans la
re´gion paname´enne. Mais en excluant cette hypothe`se, je ne peux toujours pas me positionner sur
un mode`le de formation de la plaque Cara¨ıbe en particulier. L’arc volcanique paname´en a tre`s bien
pu se mettre en place sur une crouˆte oce´anique constitue´e du LIP et de la plaque Farallon, ou
sur une crouˆte oce´anique lie´e au propagateur Nord Atlantique dans un contexte de point chaud.
Se positionner sur un mode`le particulier, reviendrait e´galement a` construire une argumentation a`
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partir de roches plus anciennes que le Cre´tace´ supe´rieur, or la plupart des aﬄeurements observe´s
sont d’aˆge Ce´nozo¨ıque.
Par une approche pluridisciplinaire, ma the`se livre de nombreux re´sultats en alliant des donne´es
se´dimentologiques, pale´ontologiques, structurales, thermochronologiques, ge´ophysiques et d’ima-
gerie spatiale. Ces re´sultats sont regroupe´s dans une synthe`se ge´odynamique car mon principal
objectif e´tait de reconstruire l’histoire ge´ologique de l’isthme de Panama. L’interpre´tation de mes
re´sultats permet de de´finir plusieurs phases majeures dans l’e´volution ge´ologique de l’isthme, dont
les principales sont les suivantes :
• Au Campanien supe´rieur, un arc volcanique, produit de la subduction de la plaque Farallon
sous la plaque Cara¨ıbe se met en place ;
• Au cours du Pale´oce`ne-Eoce`ne infe´rieur, des de´formations compressives de la plaque chevau-
chante, sont lie´es au passage en subduction, ou a` l’accre´tion tectonique le long du front de
subduction, d’anomalies topographiques ;
• Entre l’Eoce`ne moyen-supe´rieur et l’Oligoce`ne infe´rieur, se produit l’initiation de la collision
de l’arc volcanique (bordure sud) contre l’Ame´rique du Sud, et une fracture transtensive
se´nestre qui scinde l’arc volcanique en deux blocs distincts, Choco´ et Chorotega, par l’inter-
me´diaire de la CPSZ. L’Ame´rique Centrale rentre dans sa premie`re phase d’incurvation lie´e
a` des rotations de blocs ;
• A l’Oligoce`ne, une pe´riode d’extension et transtension induit la formation de bassins se´di-
mentaires ;
• A l’Oligoce`ne supe´rieur-Mioce`ne infe´rieur se produit un de´chirement du panneau plongeant
dans le sens vertical sous l’isthme de Panama, puis l’accre´tion progressive de l’arc volcanique
(partie colombienne) contre l’Ame´rique du Sud ;
• Au Mioce`ne moyen, la collision aujourd’hui localise´e au niveau de la frontie`re Panama-
Colombie, induit la fracture transpressive dextre (DSZ) du bloc Choco´ en deux : le bloc
Choco´ Panama et le bloc Choco´ Colombie. Cette pe´riode marque le de´but des de´formations
compressives dans tous l’est Panama, et la formation de l’orocline Nord Panama (NPDB) ;
• Au Plioce`ne, les de´formations compressives deviennent transpressives et accommodent la der-
nie`re phase d’incurvation. Ces de´formations entraˆınent une e´mergence comple`te de l’isthme.
Les conse´quences de cette accre´tion arc/continent sont nombreuses.
La surrection des terres volcaniques ferme la circulation oce´anique entre l’Oce´an Pacifique et
Atlantique, engendre une modification de la salinite´ de l’eau de la mer des Cara¨ıbes, modifie la
circulation oce´anique, et impacte le Climat a` partir de 4 Ma (Haug et Tiedemann, 1998; Haug
et al., 2001; Bartoli et al., 2005). La surrection des terres offre aussi un nouveau passage aux
espe`ces animales entre les deux Ame´riques (GABI) (Keigwin, 1978; Stehli et Webb, 1985; Kirby
et al., 2008; Beu, 2001; Newkirk et Martin, 2009; Cody et al., 2010).
Cette the`se souligne e´galement l’influence des mouvements tectoniques verticaux dans la dis-
tribution et le trajet des flux se´dimentaires. L’accre´tion de l’arc volcanique a pour conse´quence la
migration des flux se´dimentaires terrige`nes de la rivie`re Atrato ou pale´o-Atrato, marque´e par une
se´dimentation dans le bassin d’Atrato-Tuira-Chucunaque puis dans le prisme NDPB.
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Carte montrant les arreˆts ge´ologiques dans la re´gion de Sapo. A Panorama du rio Venado, B.
Radiolarites intercale´es dans des coule´es basaltiques, coˆte Pacifique, C. basaltes en coussins et
fracture´s et hydrothermalisme, coˆte Pacifique.
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Perspectives
La re´gion orientale du Panama est depuis longtemps une re´gion difficile d’acce`s, il reste donc de
nombreuses e´tudes ge´ologiques a re´aliser afin de pouvoir e´tablir pre´cise´ment une histoire ge´ologique
re´gionale. Les perspectives a` ces travaux de the`se sont donc multiples et varie´es.
Une premie`re perspective serait d’exploiter au maximum les e´chantillons re´cupe´re´s dans la
re´gion de Sambu et du massif de Sapo (cf carte page pre´ce´dente). En effet, cette re´gion e´tant
proche de la frontie`re colombienne, les observations et e´chantillons sont tre`s rares. Une e´tude
approfondie alliant analyses ge´ochimiques et datations thermochronologiques, est ne´cessaire pour
mieux contraindre l’histoire ge´ologique de cette re´gion. En effet, la pre´sence d’une crouˆte oce´anique,
recouverte par des roches magmatiques de type arc volcanique, existe. Or, il est primordial de
savoir si cette crouˆte oce´anique correspond bien a` celle de la plaque Cara¨ıbe et quel est son aˆge.
Il est e´galement important de connaˆıtre l’aˆge et la nature ge´ochimique des roches de type arc
volcanique du massif de Sapo. Est-ce que ces roches correspondent-elles a` celles de l’arc volcanique
Campanien-Eoce`ne moyen ou s’agit-il plutoˆt de l’arc volcanique Oligoce`ne, en migration, par un
processus de rollback ? S’agit-il de roches adakitiques du Mioce`ne infe´rieur ? Ce massif pourrait
e´galement correspondre a` un terrain allochtone, accre´te´ le long du front de subduction.
Une deuxie`me perspective serait d’identifier les zones d’accre´tion de seamounts et/ou plateau
oce´anique en bordure Pacifique par une e´tude ge´ologique approfondie des bordures pacifiques. Des
analyses ge´ochimiques seront alors utiles pour distinguer l’origine de chaque magmas de roches
volcaniques voire plutoniques.
Une troisie`me perspective serait de mieux caracte´riser la ge´ome´trie et la profondeur des bas-
sins se´dimentaires du Panama orientale, bassin de Chucunaque-Tuira et bassin de Sambu. A part
les e´tudes gravime´triques de Case et al. (1971); Case (1974), ces bassins ont fait tre`s peu l’objet
d’e´tudes ge´ophysiques. L’utilisation de techniques ge´ophysiques comme la sismique serait un atout
pour mieux comprendre ces bassins et leur relation avec leur soubassement. De plus, d’anciens
rapports techniques font re´fe´rence a` des roches d’aˆge Eoce`ne, mais e´galement a` la pre´sence d’huiles
et de schistes bitumineux dans ces bassins. Or lors de ma the`se, nous n’avons pu leve´ un profil stra-
tigraphique de´taille´ dans ces bassins. Une e´tude se´dimentologique, a` partir des donne´es originales
issues de plusieurs forages, serait un moyen de palier cette lacune.
Une quatrie`me perspective serait d’accomplir une e´tude structurale couple´e avec une approche
thermochronologique dans la zone meˆme de collision c’est-a`-dire en Colombie occidentale. Ces
travaux feront l’objet d’une the`se dans les prochains mois encadre´e par Andreas Kammer.
Une cinquie`me perspective serait de re´aliser une e´tude structurale en profondeur du prisme
Nord Panama (NPDB) qui a fait l’objet actuellement que de deux campagnes sismique re´flexion.
Ce prisme Nord Panama, dont l’e´paisseur de se´diments n’est pas encore re´ellement connue ni
l’origine et aˆge de ces se´diments, peut s’ave´rer inte´ressant du point de vue pe´trolier.
Une sixie`me et dernie`re perspective serait de contraindre le mode`le ge´odynamique pre´sente´ dans
cette the`se par un mode`le me´canique et par une approche tomographique afin de mieux comprendre
le couplage des phe´nome`nes de surface et de profondeur lors d’une collision Arc-Continent.
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Abstract
This paper presents new geological constraints on the accretion of Central America against
South America, and the consequent deformational episodes that have affected the Panama Isthmus
since the Late Cretaceous. The Panama Isthmus is located in southwestern Central America and
comprises the zone of contact between the two pieces of land. This accretionary event, still active
today, results in regional uplifting since the Upper Miocene/Pliocene and is responsible for the
Great American Biotic Interchange between South America and North America. Depending on the
methods of investigation used, and due to the lack of data available, the time when accretion began
is still largely debated and poorly constrained. In order to better constrain this age, we studied the
rock formations and the tectonic deformations induced in Panama since the Late Cretaceous. This
work presents new rock ages, field work documentation and analyses, seismic line interpretations,
and was complemented by spatial images for the Eastern Panama area. During the Middle Eocene,
a number of changes suddenly appeared in the geological record, synchronous to the break-up of
Central America into two smaller blocks : Chorotega and Choco´. Our main results identify the
prevalence of an extensional tectonic regime from Middle Eocene until Middle Miocene, causing
the formation of horsts-and-grabens with thick sedimentary basins, and a synchronous clockwise
block rotation. In this paper, we propose that these geologic events are associated with the initiation
of the collision event. Our investigation further indicates that the collision of Central America took
place obliquely, causing the southern extremity of Central America to become accreted first, at
40-38 Ma, with the convergence progressively propagating north.
Keywords : The Panama isthmus, Arc-continent collision, Paleontological data, Deformations
and structures, Geodynamical evolution
Introduction
Today, Central America forms a land bridge connecting both North and South Americas and
separating the Caribbean Sea from the Pacific Ocean ever since the Upper Miocene/ Pliocene,
forming the Great American Biotic Interchange (Keigwin, 1978, 1982; Duque-Caro, 1990b,a; Coates
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et al., 1992, 2004; Collins et al., 1996b,a; Kameo et Sato, 2000; Beu, 2001; Newkirk et Martin, 2009).
Central America represents the onshore part of the western margin of the Caribbean Plate (Fig. 1)
(Dengo, 1985; Adamek et al., 1988; Cediel et al., 2003; Pindell et Kennan, 2009). Its main feature
is its volcanic arc, both ancient and active, linked to ancient subduction of the Farallon and the
Cocos Plates beneath the Caribbean Plate, respectively (Wo¨rner et al., 2009; Wegner et al., 2011).
Central America is an allochthonous piece of land that once drifted along with tectonic plate motion
prior to its accretion. However, very little is known about its precise origin, geological composition
and processes of accretion.
Until now, too little information was available to constrain satisfactorily the age of the accretion
initiation of Central America against South America. The first attempt to date this collision was
by Silver et al. (1990), who dated the event with a very large uncertainty range (between Middle
and Late Miocene times). Later, Coates et al. (2004) associated the collision event with the rapid
uplift of the isthmus, observed by a major regional unconformity, and dating it at 14.8-12.8 Ma.
However, more recently, Farris et al. (2011); Montes et al. (2012b,a) all proposed an older age
range, from Late Oligocene to Early Miocene, based on changes in the geochemical signatures of
magmatic rocks and paleo-rotations of several blocks.
We, therefore, focused our study on the eastern Panama Isthmus, which represents the zone of
contact between Central America and South America, and is of great significance for understanding
of this accretionary event. The Panama Isthmus also represents one of the least explored territories
of the collision zone, since the outcrop accessibility and quality are very poor, resulting in an ill
constrained geological history of Central America beyond the Neogene.
We presents new data collection that give a better estimation of the age and evolution of the
accretion in the region of eastern Panama, including new rock ages, stratigraphy analyses, field work
observations, thorough description of geological structures and deformations, and complemented
by seismic line and satellite image interpretations . This paper proposes a new model of the tectonic
and geological history of Central America prior to, and during, its accretion against South America.
We report a number of sedimentary, magmatic and tectonic changes that have occurred during
the Farallon Plate subduction and the consequent collision between Central America and South
America. A change of deformations, migrating volcanic arc and the segmentation of the isthmus
into smaller rigid blocks, marks the onset of accretion. We also show that accretion was not frontal,
but oblique, resulting in a first collision in the southern part of Central America (today the Istmina
region in Colombia), and gradually propagating northward, where it is still actively accreting.
Tectonic and Geological Settings
Current Plate Boundaries and Block Composition
To the north of the Azuero Peninsula, the present western margin of the Caribbean Plate is
defined by the eastward subduction of the oceanic Cocos Plate and by its consequent active volcanic
arc and seismicity (Fig. 1). To the east of the Azuero Peninsula, the western margin is instead
characterized by a major left-lateral transform fault along which the Nazca Plate moves eastward
and subducts beneath Colombia, and by the absence of active arc volcanism and a relatively
low seismic activity (Fig. 1) (Adamek et al., 1988; Kellogg et Vega, 1995; Moore et Sender, 1995;
Westbrook et al., 1995; Trenkamp et al., 2002). The northeastern boundary of the Panama Isthmus
is defined by the offshore Caribbean Plate (Fig. 1). Despite the relatively low seismic activity of
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the northern margin, a Wadati-Benioff Zone marking the subducting Caribbean Plate beneath the
Panama Isthmus can be weakly identified, as was demonstrated by Camacho et al. (2010). The
ongoing subduction of the Caribbean Plate beneath Panama is also reflected by the presence of
an active accretionary wedge, called the North Panama Deformed Belt (NPDB), since the Middle
Miocene (Silver et al., 1990, 1995). The southeastern limit of the Panama Isthmus is defined by the
Uramita Fault Zone (UFZ), which represents the suture zone that separates Panama (including the
NPDB) from South America (more precisely from the North Andean Block) (Fig. 1) (Duque-Caro,
1990a; Mann et Corrigan, 1990; Mann et Kolarsky, 1995).
Figure 1 – Tectonic and geological context of Central America. Seismicity is taken from the USGS
catalog (2002-2009) and Engdhal catalog (1900-2002). Black arrows show present-day GPS rela-
tive velocities of major tectonic plates and blocks (white velocities in cm/yr) relative to stable
South America (Trenkamp et al., 2002). Letters A to D represent accreted geological complexes,
respectively : A : Nicoya, B : Herradura, C : OSA peninsula, and D : Azuero peninsula. PMFZ :
Polochic-Motagua Fault Zone, CPFZ : Canal Panama Fault Zone, NPDB : North Panama Defor-
med Belt, and UFZ : Uramita Fault Zone.
In its globality, Central America is constituted of three main tectonic units (from north to
south) (Fig. 1) :
(1) The Chortis Block : bounded to its north by the Polochic-Motagua Fault Zone, separating
it from the North American Plate, and to its south by a poorly defined boundary (classically
expressed as the continuity of the NE-SW trending Hess Escarpment (Baumgartner et al., 2008).
The basement rocks exposed here are Paleozoic continental rocks (Dengo, 1985).
(2) The Chorotega Block : bounded to its north by the Chortis Block and to its south by
the left-lateral strike-slip Panama Canal Fault Zone (PCFZ) (Dengo, 1985; Case, 1974; Duque-
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Caro, 1990b). This block is composed of Late Cretaceous igneous basement rocks, attributed to
the Caribbean Large Igneous Province (CLIP) (Hauff et al., 2000; Hoernle et Hauff, 2007; Hoernle
et al., 2004; Sinton et al., 1997, 1998; Buchs et al., 2011b).
(3) The Choco´ Block (our study zone) : bounded to its north by the Chorotega Block and to
its south by the Uramita and Istmina Fault Zones which separate it from South America. This
block includes the eastern Panama Isthmus and part of northwestern Colombia (Dengo, 1985;
Duque-Caro, 1990b). The basement rocks found here are Late Cretaceous in age and are generally
also attributed to the CLIP, and more rarely to a thinned continental crust (Case, 1974; Lissinna,
2005; Wegner et al., 2011).
Formation of the Panama Isthmus : Prior to Accretion
In eastern Panama and where volcanism is absent today, there is evidence for the presence of an
ancient volcanic arc, suggesting that subduction once took place here. The volcanic rocks form the
San Blas-Darien Massif in eastern Panama and are also found further west until central Panama
(e.g. the Azuero Peninsula, (Del Giudice et al., 1969; Corral et al., 2011; Buchs et al., 2011b) and
the Changuinola and Lari River beds of the Chorotega Block, (Fisher et Pessagno, 1965; Di Marco
et al., 1995). The volcanic arc rocks reflect similar ages and geochemistries, suggesting a common
volcanic arc formation and the geographical distribution of these localities indicate the extent of this
arc. Rock stratigraphy studies of the Choco´ Block indicate that these volcanic rocks where emplaced
over the CLIP foundation rocks, between the Upper Cretaceous until Upper Middle Eocene, when
the volcanic activity appears to cease (Lissinna, 2005; Wegner et al., 2011). This Panama volcanism
seems to have started in the Late Campanian (in the west) and in Maastrichian(in the east), when
the Farallon Plate anciently subducted beneath the Caribbean Plate, forming an island volcanic
arc (Pindell et Kennan, 2009; Buchs et al., 2011b; Wegner et al., 2011; Corral et al., 2011, 2013;
Montes et al., 2012a).
However, the magmatic rocks also exhibit progressively younger ages towards the north, up
to Oligocene-Miocene, suggesting a northward migration of the volcanic arc (Lissinna, 2005) right
before volcanism ceased (Fig. 2). In addition to arc volcanism, the subduction margin was also
affected by right transpressive deformations (Corral et al., 2013), seamount accretions (Buchs et al.,
2011a,b) and subduction erosion (non-accretive) during the Late Campanian until the Middle
Eocene, as witnessed by the different rock compositions found in the forearc regions of the Nicoya,
Osa and Azuero Peninsulas (Bandini et al., 2008; Baumgartner et al., 2008; Baumgartner-Mora
et al., 2008; Buchs et al., 2010, 2011a).
Around the time arc volcanism ceased in eastern Panama, between 47 and 42 Ma (Middle
Eocene), Montes et al. (2012b) documented a regional uplift of the volcanic arc using Apatite
Fission Tracks. Paleomagnetic data collected by Montes et al. (2012a) indicated that the volcanic
arc in central Panama was offset by the left-lateral strike-slip Panama Canal Fault Zone (PCFZ)
between 38 and 28 Ma (Lissinna, 2005; Montes et al., 2012a), resulting in block rotation. The
western part (Chorotega Block) rotated counterclockwise by 20˚ (at the Azuero Peninsula), while
the eastern part (western Choco´ Block) rotated clockwise only 0-5˚ . Soon after, between 28 and 25
Ma, the latter suddenly increased its clockwise rotation to around 25˚ , leading to the northward
displacement of the volcanic arc (observed at the San Blas-Darien Massif) and to the S-shaped
bending of the eastern Panama Isthmus (Fig. 2) (Wadge et Burke, 1983; Silver et al., 1990; Montes
et al., 2012a). In addition to block rotation, the Oligocene time is marked by local subsidence
evidenced by several basin formations (Fig. 2), such as the Macaracas and Tonosi Basins located
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in the Azuero Peninsula (Kolarsky et al., 1995b,a), and the basins of Canal, Sambu, Chucunaque
and Tuira in the eastern Panama (Coates et al., 2004).
Deformation of the Panama Isthmus : During Accretion
At 25-23 Ma, a major plate tectonic reconfiguration event occurred : the Farallon Plate broke-
up into the two smaller Cocos and Nazca Plates (Meschede et Barckhausen, 2000; Lonsdale, 2005).
This event is approximately synchronous with the short appearance of adakitic lavas in Central
Panama (from Upper Oligocene to Lower Miocene) (Whattam et al., 2012; Rooney et al., 2010).
The break-up of the Farallon Plate provoked the convergence between Central America (Pa-
nama, the Choco´ Block) and South America (Colombia, the North Andean Block) (Farris et al.,
2011). The collision also induced the formation of a left-lateral strike-slip fault system in the Darien
province of Panama (Mann et Kolarsky, 1995), including the Sanson Hills (SHFZ), the Rio Sambu
(RSFZ) and the Rio Jaque Fault Zones (RJFZ) (Fig. 2). Furthermore, Coates et al. (2004); Collins
et al. (1996b) associated the collision event with the rapid uplift of the isthmus, recorded by a re-
gional unconformities in the basins of Canal, Chucunaque and Tuira, and dating it at 14.8-12.8 Ma
then 8.6-7.1 Ma. Further north, during the Middle Miocene, another subduction system initiated :
the Caribbean Plate began subducting beneath Central America instead (Camacho et al., 2010;
Silver et al., 1990). Since the collision between Central America and South America in the Neo-
gene time, the region of Panama remains non-volcanogenic, endures internal deformation (Mann
et Kolarsky, 1995; Pratt et al., 2003; Rockwell et al., 2010a,b) and is at the junction of a complex
tectonic interaction between the Caribbean, South American, Cocos and Nazca Plates, as well as
comprising two tectonic units : the Chorotega and Choco´ Blocks.
The Geology of the Panama Isthmus
One can divide the Panama Isthmus into three main geological sectors (from north to south)
(Fig. 2) :
(1) The eastern Chorotega Block (Western Panama) : constituted of Late Campanian to Pa-
leogene volcanic arc rocks in the regions of Sona, Azuero Peninsula and Changuinola, and of Late
Cretaceous to Middle Eocene accreted seamount fragments in the southwestern part of the Azuero
Peninsula (Buchs et al., 2010, 2011a,b; Fisher et Pessagno, 1965). A Neogene volcanic arc over-
lies a part of the older Paleogene volcanic arc, exposed further north than the Azuero Peninsula
(Lissinna, 2005).
(2) The transition zone between the Chorotega and Choco´ Blocks (Central Panama), along the
Panama Canal Fault Zone : active arc volcanism (volcano El Valle) occurs over Oligocene-Miocene
volcanic rocks forming the Canal Zone (Defant et al., 1991; Wegner et al., 2011). In the northeast,
Late Campanian to Late Eocene rocks of the volcanic arc, are found in the San Blas-Darien Massif
where the Cerro Azul-Mamoni plutons occur here (Wegner et al., 2011; Montes et al., 2012b).
Sedimentary basin deposits of Late Middle Eocene-Pliocene ages are also found in the Canal Zone
(Stewart et al., 1980).
(3) The western Choco´ Block (Eastern Panama) : constituted of Late Campanian-Late Eocene
volcanic arc rocks from the continuous Massif of San Blas-Darien (Maury et al., 1995; Wegner
et al., 2011; Wo¨rner et al., 2009; Lissinna, 2005; Montes et al., 2012a). The asymmetric basins
of Chucunaque-Tuira and Sambu were interpreted as a horst structure by Coates et al. (2004).
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The Massifs of Maje´, Sapo and Baudo represent ancient foreland Massifs when the Farallon Plate
subduction was active. The Pearl Islands correspond to a large anticline which could represent
the continuity of the Sapo Massif, an onshore anticline with matching characteristics (Mann et
Kolarsky, 1995).
Figure 2 – Simplified geological map of Panama with the Chorotega Block to the West and
the Choco´ Block to the East. Red lines represent the locations of cross sections. CPSZ : Canal
Panama Shear Zone, NPDB : North Panama Deformed Belt, SPDB : South Panama Deformed
Belt, OPFZ : Ocu-Parita Fault Zone, ASFZ : Azuero-Sona Fault Zone, JFZ : Joaquim Fault Zone,
GFZ : Gatun Fault Zone, RSFZ : Rio Sambu Fault Zone, RJFZ : Rio Jaque Fault Zone, DSZ :
Darien Shear Zone, UFZ : Uramita Fault Zone, To.b. : Tonosi Basin, Ma.b. : Macaracas Basin,
Ch.b. : Chucunaque Basin, Tu.b. : Tuira Basin.
Data and methodology
We investigated the areas of the Portobelo region, the Massifs of San Blas-Darien, Maje´, Baudo
and Sapo, the Basins of Chucunaque and Sambu, and the regions of the Sanson Hills and the San
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Miguel Gulf (Fig. 2). We performed observations and rock sampling along rivers and highways.
Fossil correlations helped us constrain the ages of sedimentary rock formations. And since most of
the studied area of eastern Panama is covered by dense and tropical vegetation with poor commu-
nication ways, it was necessary that our field work be complemented with satellite imagery data,
SRTM and ERS2-SAR. And finally, in order to map the offshore structures, we also interpreted
offshore seismic lines.
Biostratigraphic Maps and Dating Techniques
Rock stratigraphy was performed using rocks sampled from field outcrops. Laboratory analyses
of these rocks enabled us to identify and date fossils. Our age determinations are based on three
zonation dating schemes : (1) Nannofossil dating (Martini, 1971; Roth, 1978; Okada et Bucky,
1980; Moshkovitz, 1984) : used on fine-grained calcareous rocks of ages between the Cretaceous
to the Miocene ; (2) Foraminifer dating (Bey et al., 2012; Premoli et I Sliter, 1995; Robaszynski
et al., 1984; Robaszynski et Caron, 1995) : used on calcareous rocks ; and (3) Radiolarian dating
(Jackett et al., 2008) : used on siliceous rocks.
Spatial Imagery and Seismic Lines Interpretations
We constructed our geologic maps based on topographic base data of resolution 90 m SRTM
(Shuttle Radar Topography Mission) acquired from NASA. We also used a mosaic of Synthetic
Aperture Radar (SAR) scenes of the European Remote Sensing Spatial 2 (ERS 2). ERS 2 was
launched in 1995, and views the Earth’s surface at an incidence angle of 23˚using a SAR, operating
in the frequency band C (5.3 GHz). Each scene was acquired in the descending orbit mode (from
north to south, looking east) and geocoded, covering an area of 100 x 100 km. The original resolution
was 12.5 x 12.5 m ; however, we filtered by arithmetic mean filters, 3 x 3 or 4 x 4, in order to
reduce the speckle noise of scenes. The relief patterns are expressed with distortion effects (e.g.
foreshortening and layover) caused by the incidence angle. The amplitude pixels in the scene
are very sensitive to variations in ground roughness, soil moisture and mainly slope orientation
(Dhont et al., 2005). By correlating rock textures identified from the ERS 2 and SRTM images
with our field observations, we were able to define particular lithology and deformations with a
good enough resolution, such as strike-slip, normal and reverse faults, as well as anticline-syncline
deformations. The group Seagap (a consortium of the companies Agip S.P.A, Texaco (then Getty
Oil), Gepsol (then Hispanoil) and ConocoPhillips (Phillips Petroleum) acquired seismic data on
global continental shelves during the 1970s and 1980s. In April 1975, a multichannel seismic mission
explored the west Caribbean Plate margin, including the offshore area of the Canal Basin and the
North Panama Deformed Belt. These offshore seismic lines allowed us to link the offshore seismic
observations with our onshore field observations. We include in this study the seismic lines of the
onshore Gatun Basin, corresponding to PAN 6 and PAN 7. Our field information and processing
parameters for the interpretation of these seismic lines are summarized in Table 1.
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Seismic Lines PAN-6 and PAN-7
Field information
Boat M.V. midnigth coast Instruments DFS IV SEG-B STD
Crew 6263 Rec. length 9 s 67 MPX
Rec. Filter 0-62 36 DB slope Rate 4 ms
Gain Ifp binary Water break CH.1-16-32-48
Offset 267 m to CH.1 Shot spac. 67.4 m
Cable 3150 MTR CH.1-48 geo. space 67.4 m
POPS/Shot 1 geo’s/trace 32
Guns 7 STAGARAY gun pression 123.2 KGS./SQ.CM.
Volume 21975 CUBIC CM. gun depth 9.14 m
Cable depth 12-18m geo. type multidyne
Processing sequence
reformat and gain recovery IBM 360
record edit
deconvolution using 120 ms. Operator using 2000 m.s. window start TR-1 400ms. TR-48 2400 ms.
velocity analysis every 120 depths points (4km)
2400 percent stack and corrected gathers
Tvfilter see diagram prorated by water depth
balance using 500ms window. 5000-4000 taper
Table 1 – Field information and processing parameters of seismic lines PAN 6 and PAN 7.
Table 2 – Results of Nannofossil, Foraminifera, and Radiolaria data used to date Formations in
eastern Panama.
Sample Latitude Longitude Age-Fm. Fossil assemblages
Portobelo
11PA01 9,56225 -79,55863
Late Campa-
nian - Ocu
Fm.
Foraminifera : Radotruncana calcarata, Radotrun-
cana subspinosa, Globotruncana linneana, Globo-
truncana ventricosa, Globotruncana bulloides, Glo-
botruncana falsostuarti, Globotruncanita cf. stuarti,
Globotruncanita cf. stuartiformis, Globotruncanita
elevata, Heterohelix, Archeoglobigerina cretacea, Pe-
sudoguembelina costulata, Pseudotextularia sp.and
Rugoglobigerina sp.
continued on next page
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Sample Latitude Longitude Age-Fm. Fossil assemblages
11PA06 9,56593 -79,52145
Late Campa-
nian - Ocu
Fm.
Foraminifera : Radotruncana calcarata, Radotrun-
cana subspinosa, Globotruncana linneana, Globo-
truncana ventricosa, Globotruncana bulloides, Glo-
botruncana falsostuarti, Globotruncanita cf. stuarti,
Globotruncanita cf. stuartiformis, Globotruncanita
elevata, Heterohelix, Archeoglobigerina cretacea, Pe-
sudoguembelina costulata, Pseudotextularia sp.and
Rugoglobigerina sp.
11PA05 9,56593 -79,52145
Late Campa-
nian - Ocu
Fm.
Nannofossils : Eiffellithus eximius, Microrhabdu-
lus decoratus, Micula staurophora, Quadrum gothi-
cum, Quadrum trifidum, Reinhardtites anthophorus,
Watznaueria barnesae.
San Blas Massif- Chucunaque Basin - Maje´ Massif
11PA63 9,21663 -78,88931
Middle Eocene,
Bartonian,
NP17 - Porcona
Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coccolithus
eopelagicus, Coronocyclus floridanus, Cribrocentrum
reticulatum, Cyclococcolithus formosus, Dictyococ-
cites dictyodus, Discoaster barbadiensis, Discoaster
saipanensis, Helicosphaera compacta, Reticulofenes-
tra umbilica, Sphenolithus moriformis.
11PA64 9,20737 -78,88950
Late Oligocene
NP24 - Porcona
Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Dictyococcites dictyodus,
Helicosphaera compacta, H. euphratis, Sphenolithus
moriformis, S. predistentus.
11PA26 9,22614 -78,96844
Late Oligocene -
Porcona Fm.
Foraminifera : Lepidocaclina favosa, L. canellei,
L.giraudi, L.miraflorensis, Operculina dia, Pseudo-
phragmina sp.
10PA01 9,1648 -79,25245
Late Oligocene -
Porcona Fm.
Foraminifera : Lepidocyclina miraflorensis,
L.canellei.
11PA73 9,08878 -78,89059
Late Oligocene -
Darien Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Sphenolithus moroformis.
11PA62 9,18139 -78,75336
Early Burdiga-
lian NN2 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster druggii, Discoli-
thina enormis, Helicosphaera cf. ampliaperta, H. eu-
phratis, H. carteri, Reticulofenestra pseudoumbilica,
Sphenolithus abies, S.belemnos.
continued on next page
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Sample Latitude Longitude Age-Fm. Fossil assemblages
11PA67 9,18710 -78,88634
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster daflandrei, He-
licosphaera carteri, H. euphratis, Reticulofenestra
pseudoumbilica, Sphenolithus abies, S. belemnos, S.
procera.
11PA1249,13092 -79,20734
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster daflandrei, D.
druggii, Helicosphaera ampliaperta, H. carteri, H.
euphratis, Reticulofenestra pseudoumbilica, Spheno-
lithus abies, S. belemnos, S. heteromorphus, S. pro-
cera.
11PA1219,20336 -79,06524
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster daflandrei, D.
druggii, Helicosphaera ampliaperta, H. carteri, H.
euphratis, Reticulofenestra pseudoumbilica, Spheno-
lithus abies, S. belemnos, S. heteromorphus, S. pro-
cera.
11PA1209,22620 -78,96794
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster daflandrei, D.
druggii, Helicosphaera ampliaperta, H. carteri, H.
euphratis, Reticulofenestra pseudoumbilica, Spheno-
lithus abies, S. belemnos, S. heteromorphus, S. pro-
cera.
Chucunaque Basin - Maje´ Massif
10PA41 8,8565 -78,63274
Late Oligocene
NP25 - Darien
Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Dictyococcites dictyodus,
Helicosphaera euphratis, Sphenolithus ciperoensis, S.
moriformis.
11PA43 8,87667 -78,62020
Late Oligocene-
Early Miocene -
Darien Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster deflandrei, He-
licosphaera euphratis, Sphenolithus moriformis, Tri-
quetrorhabdulus carinatus.
11PA47 9,00755 -78,57176
Early Miocene
NN2 - Clarita
Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discolithina enormis, Heli-
cosphaera cf. ampliaperta, H. carteri, Reticulofenes-
tra pseudoumbilica.
continued on next page
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Sample Latitude Longitude Age-Fm. Fossil assemblages
11PA54 8,97270 -78,48170
Early Miocene,
Early Burdiga-
lian NN2, re-
worked Eocene -
Clarita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster deflandrei, Dis-
colithina enormis, Helicosphaera cf. ampliaperta, H.
euphratis, H. carteri, Reticulofenestra pseudoumbi-
lica, Sphenolithus abies, S.belemnos, S. procera, S.
tintinnabulum.
11PA56 8,97960 -78,49690
Early Miocene,
Early Burdiga-
lian NN2, re-
worked Eocene -
Clarita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster deflandrei, Dis-
colithina enormis, Helicosphaera cf. ampliaperta, H.
euphratis, H. carteri, Reticulofenestra pseudoumbi-
lica, Sphenolithus abies, S.belemnos, S. procera, S.
tintinnabulum.
11PA28 8,95071 -78,52093
Early Miocene -
Clarita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
floridanus, Reticulofenestra pseudoumbilica, Spheno-
lithus abies.
11PA27 8,96432 -78,52076
Early Miocene,
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Helicosphaera ampliaperta,
H. carteri, Reticulofenestra pseudoumbilica, Spheno-
lithus abies, S. belemnos.
11PA29 8,95655 -78,52342
Early Miocene,
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Helicosphaera ampliaperta,
H. carteri, H. euphratis, Reticulofenestra pseudoum-
bilica, Sphenolithus abies, S. belemnos, S. heteromor-
phus.
10PA39 8,8576 -78,63241
Early Miocene,
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocy-
clus abisectus, C. floridanus, Discoaster daflan-
drei, D. druggii, Helicosphaera carteri, H. euphra-
tis, H. perch-nielseniae, Reticulofenestra pseudoum-
bilica, Sphenolithus abies, S. belemnos, S. heteromor-
phus, S. procera.
11PA61 9,06479 -78,67159
Early Miocene,
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster daflandrei, Heli-
cosphaera ampliaperta, H. carteri, H. euphratis, Re-
ticulofenestra pseudoumbilica, Sphenolithus abies, S.
belemnos, S. heteromorphus, S. procera.
continued on next page
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Sample Latitude Longitude Age-Fm. Fossil assemblages
11PA59 9,05938 -78,66310
Early Miocene,
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster daflandrei, Heli-
cosphaera ampliaperta, H. carteri, H. euphratis, Re-
ticulofenestra pseudoumbilica, Sphenolithus abies, S.
belemnos, S. heteromorphus, S. procera.
11PA35-
36 8,85999 -78,38435
Early Miocene,
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
floridanus, Reticulofenestra pseudoumbilica, Spheno-
lithus abies.
11PA57 8,98067 -78,50552
Early Miocene,
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Helicosphaera ampliaperta,
H. carteri, H. euphratis, Reticulofenestra pseudoum-
bilica, Sphenolithus abies, S. belemnos, S. procera.
10PA17 8,9891 -78,56071
Early Miocene,
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Foraminifera : Lepidocyclina (eulepidina) sp., Le-
pidocyclina (lepidocyclina), Amphistegina, sp,. Ho-
metrema, Miogypsina antillea, Miogypsina sp.
10PA52 8,9506 -78,52066
Early Miocene,
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Foraminifera : Miogypsina panamensis, M .an-
tillea, M. intermedia, M.cf. ecuadorensis, Lepidocy-
clina tournori, Amphistegina sp.
10PA11 8,9391 -78,51326
Early Miocene,
Middle Burdiga-
lian NN3 - Cla-
rita Fm.
Foraminifera : Lepidocyclina sp., Amphistegina sp.
10PA64 8,9144 -78,41227
Early-Middle
Miocene NN4 -
Tapaliza Fm.
Foraminifera : Globorotalia sp., Globigerina sp.,
Globigerinoides sp.
11PA23 8,91119 -78,41189
Early-Middle
Miocene NN4 -
Tapaliza Fm. ?
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Helicosphaera ampliaperta,
H. euphratis, H. mediterranea, Reticulofenestra pseu-
doumbilica, Sphenolithus abies, S. heteromorphus.
10PA48 8,9699 -78,50368
Middle Mio-
cene, Serra-
vallian, NN6 -
Tapaliza Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, C. miopela-
gicus, Coronocyclus abisectus, C. floridanus Cyclo-
coccolithus macintyrei, Discoaster deflandrei, Heli-
cosphaera carteri, Reticulofenestra pseudoumbilica,
Sphenolithus abies.
continued on next page
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Sample Latitude Longitude Age-Fm. Fossil assemblages
11PA58 9,04912 -78,63697
Middle Mio-
cene, Serra-
vallian, NN7 -
Tapaliza Fm.
Nannofossils : Cyclococcolithus macintyrei, Dis-
coaster kugleri, Helicosphaera carteri, H. walbers-
dorfensis, Reticulofenestra pseudoumbilica, Spheno-
lithus abies.
11PA30-
34 8,92097 -78,39860
Late Miocene,
Tortonian, NN9
- Tuira Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Cyclococco-
lithus macintyrei, Discoaster bollii, D. brouweri, D.
calcaris, D. hamatus, D neohamatus, Helicosphaera
carteri, Reticulofenestra pseudoumbilica, Sphenoli-
thus abies.
11PA39-
40 8,82021 -78,38227
Late Miocene,
Tortonian, NN9
- Tuira Fm.
Nannofossils : Catinaster coalitus, Coccolithus pe-
lagicus, Cyclococcolithus macintyrei, D. calcaris,
Discoaster hamatus, Helicosphaera carteri, Reticulo-
fenestra pseudoumbilica, Sphenolithus abies.
11PA50 8,91740 -78,39268
Late Miocene,
Tortonian,
NN10 - Tuira
Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Cyclococco-
lithus macintyrei, Discoaster brouweri, D. calcaris,
Helicosphaera carteri, Reticulofenestra pseudoumbi-
lica
11PA51 8,92475 -78,40149
Late Miocene,
Tortonian,
NN10 - Tuira
Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Cyclococco-
lithus macintyrei, Discoaster brouweri, D. calcaris,
Helicosphaera carteri, Reticulofenestra pseudoumbi-
lica
Sanson Hills-San Miguel Gulf
11PA1098,38607 -78,22594
Late Creta-
ceous, Late
Campanian -
Ocu Fm. ?
Nannofossils : Eiffellithus eximius, Micula stauro-
phora, Quadrum gothicum, Reinhardtites anthopho-
rus, Watznaueria barnesae.
11PA1058,41892 -78,04750
Early-Middle
Eocene late
Ypresian-Early
Lutetian - San
Blas Cpx.
Radiolaria : Thyrsocyrtis (Thyrsocyrtis) rhizo-
don,Dorcadospyris platyacanth, Theocorys ? Sp, Ca-
locyclas sp., Spongatractus pachystylus, Amphis-
phaera sp, Circodiscus circularis.
11PA1028,40519 -78,02948
Late Oligocene,
NP25 - Porcona
Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster deflandrei, Dic-
tyococcites dictyodus, Ericsonia fenestrata, Spheno-
lithus ciperoensis, S. moriformis, S. predistentus.
continued on next page
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Sample Latitude Longitude Age-Fm. Fossil assemblages
11PA1038,40119 -78,02588
Late Oligocene,
NP25 - Porcona
Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster deflandrei, Dic-
tyococcites dictyodus, Ericsonia fenestrata, Spheno-
lithus ciperoensis, S. moriformis, S. predistentus.
11PA112-
117 8,39654 -78,21572
Early Miocene,
Early-Middle
Burdigalian,
NN2-NN3 -
Clarita Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Discoaster daflandrei, D.
druggii, Helicosphaera carteri, H. euphratis, Reticu-
lofenestra pseudoumbilica, Sphenolithus abies, S. be-
lemnos, S. procera, S. tintinabulum.
11PA20-
21-22 8,64202 -78,17749
Early Miocene,
Early-Middle
Burdigalian,
NN2-NN3 -
Clarita Fm.
Foraminifera : Heterostegina antillea, Miogypsina
antillea sp., Miogypsina sp., Amphistegina sp.
11PA16 8,61528 -78,12849
Early-Middle
Miocene NN4 -
Tapaliza Fm. ?
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Coronocyclus
abisectus, C. floridanus, Helicosphaera ampliaperta,
H. euphratis, H. mediterranea, Reticulofenestra pseu-
doumbilica, Sphenolithus abies, S. heteromorphus.
Sambu basin
11PA80 7,93515 -78,14050
Middle Mio-
cene, Serra-
vallian, NN7 -
Tapaliza Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Discolithina
enormis, Discoaster kugleri, Helicosphaera carteri,
H. euphratis, Reticolofenestra pseudoumbilica, Sphe-
nolithus abies.
11PA94 8,04163 -78,32661
Late Miocene,
Tortonian,
NN10 - Tuira
Fm.
Nannofossils : Coccolithus pelagicus, Cyclococcoli-
thus macintyrei, Discoaster brouweri, D. calcaris, D.
neohamatus, Helicosphaera carteri, Reticulofenestra
pseudoumbilica, Sphenolithus abies.
Results : Tectono-stratigraphic subdivision of eastern Panama
The San Blas Complex (Late Cretaceous to Middle Eocene)
The San Blas Complex outcrops in the Massifs of San Blas-Darien, Maje´, Bagre and Sapo, as
well as in the San Miguel Gulf. It was named for the first time byCoates et al. (2004). The San
Blas Complex is composed of a Pre-Middle Eocene magmatic basement (Terry, 1956; Case, 1974),
overlain by volcaniclastic rocks (the Punta Sabana and Caobanera Fms, (Esso, 1970, 1971a,b),
and by sedimentary Formations (Morti Tuffs (Bandy et Casey, 1973) and the Ocu Fm. (refer
to Geological Map of Panama (D.G.R.M., 1991)). More recently, several authors analyzed the
geochemical characteristics of the basement rocks (Lissinna, 2005; Wegner et al., 2011; Buchs
et al., 2011b; Montes et al., 2012a) and found three distinctive volcanic-volcaniclastic groups : an
oceanic plateau, and a proto-arc to a mature-arc. We complement here the three last distinctive
volcanic-volcaniclastic groups.
241
ANNEXE A : ARTICLE DE SYNTHE`SE
Figure 3 – Illustration of the sedimentary rocks of the San Blas Complex. A : Silicified limestones
of the Portobelo Peninsula, sample 11PA05 (Ocu Fm). B : Calcareous and siliceous volcanic tuffs
of the Portobelo Peninsula (Ocu Fm). C : Siliceous tuff of the San Miguel Gulf (Punta Sabana
Fm). D : Red radiolarians interbedded with lava flows in the Sapo Massif, at Playa Muerto.
An Oceanic Plateau as the Arc Basement
In the San Miguel Gulf, we identified the oldest sedimentary rocks of the Panama Isthmus,
presenting folded and faulted cherts, interbedded or overlain by tholeiitic pillow basalts and massive
basalts. These cherts were previously dated by Bandy et Casey (1973) in the Lower Campanian.
We show that this unit is unconformably covered by Late Campanian folded and faulted fine
siliceous limestones (sample 11PA109, Table 2). Furthermore in the Sapo Massif (at Playa Muerto),
the basaltic lavas are interbedded with red radiolarians which unfortunately have a high degree
of alteration, disabling an age determination ; however, these fossils suggest an abyssal paleo-
environment. In addition, previous geochemical analyses on the basalts, performed by Lissinna
(2005) indicate characteristics of an oceanic plateau in the San Miguel Gulf and Sapo Massif.
According to these findings, we interpret these magmatic rocks (of minimum age 84 Ma) as forming
the basement of the Panama Isthmus, and representing an oceanic plateau, possibly related to the
Caribbean Large Igneous Province (CLIP).
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The Proto- to Mature-Arc
The sedimentary rocks which we related as the sedimentary sequences of the proto-arc have
been identified in the Portobelo Peninsula and in the San Miguel Gulf. Outcrops in the Portobelo
Peninsula indicate light-grey micritic calcareous limestones (Fig. 3.A) with fine purple oxidized
layers and siliceous nodules interbedded with light-yellow siliceous tuffs, probably volcaniclastic in
origin (Fig. 3.B), intruded by Cenozoic basaltic andesitic dykes. We observe fragments of benthic
larger foraminifera. Our paleontological analysis of these rocks describes the presence of planktonic
foraminifera, such as Radotruncana calcarata, Radotruncana subspinosa, Globotruncana linneana,
Globotruncana ventricosa, Globotruncana bulloides, Globotruncana falsostuarti, Globotruncanita cf.
stuarti, Globotruncanita cf. stuartiformis, Globotruncanita elevata, Heterohelix, Archeoglobigerina
cretacea, Pesudoguembelina costulata, Pseudotextularia sp. and Rugoglobigerina sp.. These species
correspond to the biozone of Radotruncana calcarata and the presence of nannofossils and fora-
miniferas in these calcareous limestones indicate a depositional age of Late Campanian (samples
11PA01, 11PA05, 11PA06, Table 2 and Fig. A.1). The lowermost layer is composed of andesitic
breccias indicating the activity of the volcanic arc during the Late Campanian. Outcrops in the San
Miguel Gulf show deformed limestones that were deposited at the same time (Late Campanian)
(sample 11PA109, Table 2). If we refer to the Geological Map of Panama (D.G.R.M., 1991), the
Upper Campanian sequence of the Portobelo Peninsula represents the Ocu Fm. The volcaniclastic
rocks from the Portobelo Peninsula as well as the limestones of San Miguel Gulf are very similar
to those of the Ocu Fm of Late Campanian age, found in the Changuinola River of the Chorotega
Block (Fisher et Pessagno, 1965), near the Azuero Peninsula (Del Giudice et al., 1969). Hence, we
attribute the volcaniclastic unit of the Portobelo Peninsula and limestones of the San Miguel Gulf
as part of the Ocu Fm, which is part of the Changuinola Gp, and has also been referred to, in
the literature, as the Rio Torio lithostratigraphic unit (Buchs et al., 2011b), the Rio Quema Fm
(Corral et al., 2011, 2013) or even the Golfito Fm (Baumgartner, 1984).
In the San Blas-Darien Massif, we observe andesitic basalts, andesites and volcanic breccias
interbedded with layers of cherts, volcanic sandstones and tuffs, and plutonic rocks (from gabbro
to granodiorite). Other volcanic rocks can be also spotted in the Massifs of Maje´, Bagre and Sapo.
Pyroclastic flows provide evidence for past sub-aerial eruptions and their subsequent deposition
on the flanks of the volcanic arc, as seen in the Maje´ Massif. Between the San Miguel Gulf and
the Sanson Hills, we dated tuffaceous chert formations with ages between Late Ypresian and Early
Lutetian, using radiolarian dating (sample 11PA105, Table 2 and Fig. A.4). These tuffaceous cherts
unconformably overly older pillow basalts and cherts of the arc basement.
The age of the volcanic arc rocks found in all these regions has been estimated as Late
Cretaceous-Middle Eocene by Lissinna (2005); Maury et al. (1995); Wo¨rner et al. (2009); We-
gner et al. (2011). Based on the geochemical compositions of the volcanic rocks in the Azuero
Peninsula, Buchs et al. (2011b) discerned a proto-arc and a mature-arc unit. Previous work in the
San Blas-Darien Massif (Montes et al., 2012a) showed great geochemical similarities between the
rocks found in the Azuero Peninsula and those in the San Blas-Darien Massif. This suggests that
both rock formations and localities once formed the same volcanic arc. We cannot dissociate these
two units in terms of their ages without using geochronological dating, however, with the support
of our fossil and relative dating of our sampled sedimentary rocks, we are able to suggest that the
volcanic arc began forming during the Late Campanian, in eastern Panama.
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The Darien Formation (Middle Eocene-Late Oligocene)
The Darien Fm. was first described by Esso (1970, 1971a,b), who estimated a thickness between
500 and 1500 m. This sedimentary Formation has also been reported on the northeastern flank
of the Chucunaque-Tuira Basin and in the forearc region. We mapped its complete stratigraphic
sequence in the Maje´ Massif, and describe its composition with (from oldest to youngest) abundant
breccias and agglomerates, wackestones, blacky volcaniclastic sandstones, cherts, conglomerates,
dark green fine- and medium-grained tuffs, green pebble conglomerates and fine sandstones (Fig.
4.A and B). In the upper part of this sequence, the rounded pebbles suggest a distant clastic source,
such as the San Blas-Darien Massif. The abundance of Globigerina sp. fossils in sandstones indicates
an open pelagic marine paleo-environment. A calcareous unit, with conglomerates black sandstones
and grey and white medium-grained tuffs, unconformably overlies the oldest volcaniclastic unit of
the Darien Fm. This calcareous unit suggests a depositional hemi-pelagic paleo-environment and
the nannofossil assemblages indicate an age of Late Oligocene-Early Miocene (samples 11PA73,
10PA41 and 11PA43, Table 2 and Fig. 4.C). This calcareous unit could correspond to the old
Aquaqua Fm first named by Shelton (1952), which is now described as the Aquaqua Mb of the
Darien Fm.
The Porcona Formation (Middle Eocene-Late Oligocene)
The Porcona Fm was first named by Shelton (1952) and is exposed essentially on the nor-
theastern flank of the Chucunaque-Tuira Basin. However, we have observed that the Porcona Fm
occasionally appears along the southern flank of the Chucunaque-Tuira Basin, marking the begin-
ning of sedimentation in this basin. The report Oxoco et Aracca (1983) revealed a thickness of over
2000 m of Late Middle Eocene to Late Oligocene sediments and the presence of oil circulation in
the Chucunaque –Tuira Basin. Although, we could not obtain a complete stratigraphic sequence
of the Porcona Fm, several outcrops can nevertheless be noticed, described by : (i) calcareous
wackestones : containing foraminifers and red algae, dated during the Late Oligocene and indica-
ting a shallow marine depositional environment (samples 10PA01, 11PA26, Table 2 and Fig. A.2).
These rocks unconformably overlie the deformed rocks of the San Blas Complex ; (ii) marls of Late
Middle Eocene (NP17) and Late Oligocene (NP24) ages determined by the nannofossil assemblages
(samples 11PA63, 11PA64, Table 2 and Fig 4.D). Similar marls (samples 11PA102 and 11PA103,
Table 2) as in samples 11PA63 and 11PA64 (Table 2) also appear in the area between the San
Miguel Gulf and the Sanson Hills, overlying Early Eocene siliceous cherts.
Intrusive rocks with adakitic signature (Oligocene-Early Miocene)
In the Maje´ Massif, mesocratic to leucocratic dykes and andesites to dacites crosscut the
San Blas Complex and the Darien Fm. These magmatic rocks have been reworked in places and
constitute conglomerates of the Clarita Fm. Their compositions possess an adakitic signature, and
the U/Pb zircon ages of the intrusive bodies have been estimated at 20 Ma (Whattam et al., 2012).
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Figure 4 – Illustration of the two types of sedimentation during the Middle Eocene to Oligocene.
A : Conglomerates with green weathered andesite pebbles in the Maje´ Massif (Darien Fm). B :
Green and red siliceous azoic cherts in the Maje´ Massif (Darien Fm). C : Grey and white fine- and
medium-grained calcareous tuffs of Late Oligocene age, corresponding to 11PA43 (Aquaqua Mb,
Darien Fm). D : Marls from the Chucunaque-Tuira Basin, 11PA64, (Porcona Fm).
The Clarita Formation (Early Miocene)
The Clarita Fm. was initially termed as so by Shelton (1952) and was redefined by Coates
et al. (2004). The Clarita Fm. outcrops in the area of the Massifs of Maje´, Sanson Hills, and
the Basins of Chucunaque-Tuira and Sambu. Its thickness is minimum 200 m and maximum
2000 m at the center of the Chucunaque-Tuira Basin according to Coates et al. (2004). In the
Maje´ Massif, this Formation unconformably overlies the Darien Fm, and in the southern flank
of the Sapo Massif in the Sambu Basin the Clarita Fm unconformably overlies the San Blas
Complex. The Clarita Fm is made up of clastic sediments with a high content of carbonate
fossiliferous clasts. The base of the Clarita Fm is composed of a conglomerates and reworked
adakitic-like volcanic clasts, as noticed in the Maje´ Massif. The remaining higher stratigraphic
sequence alternates between breccias, conglomerates (Fig. 5.A), sandstones, thick layers of cal-
carenites (Fig5.B) and fossiliferous sandstones dated as Early Miocene (Table 2). We constrain
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more precisely the age of this Formation from Early Miocene, Burdigalian (zone NN2-NN3) to
Middle Miocene (zone NN4) with the help of the fossil assemblages of samples : 11PA62, 11PA67,
11PA124, 11PA121, 11PA120, 11PA47, 11PA54, 11PA56, 11PA28, 11PA27, 11PA29, 10PA39,
11PA61, 11PA59, 11PA35-36, 11PA57, 10PA17, 10PA52, 11PA11, 10PA64, 11PA23, 11PA112-117,
11PA20-21-22, and 11PA16 (Table 2 and Fig. A.3). The very top of this Formation consists of sili-
ceous and calcareous fine-tuffs and mudstones, located in the Sanson Hills Massif (sample 11PA16
in Table 2 and Fig.5.C).
The sedimentary cover of Middle-Late Miocene
Coates et al. (2004) separated the sedimentary cover into five formations, exhibiting different
depositional ages and paleo-bathymetric environments : the Tapaliza, Tuira, Membrillo, Yaviza
and Chucunaque Fms. According to Coates et al. (2004), the paleo-bathymetric data suggests
that the sediments were deposited between middle-bathyal (500-1500 m) to inner-neritic (0-30 m)
depths. The average thickness of the entire sedimentary cover is between 1000 m (in the NW of
the Chucunaque-Tuira Basin axis) and 3000 m (in the SE of the Chucunaque-Tuira Basin axis)
(Coates et al., 2004). The sedimentary cover is Middle to Late Miocene in age, and located in
the Chucunaque-Tuira and Sambu Basins, and unconformably overlies the Clarita Fm. It appears
folded and faulted in outcrops along the northeastern foothill of the Maje´ Massif. We identified
alternating layers of gray to brown siltstones, shales and sandstones near the town of Torti. It is
mostly siliceous, with minor interbedded carbonated layers of 10 to 20 cm in thickness only, and also
a few interbedded layers of volcaniclastic sandstones. The siltstones contain plant debris and scat-
tered small mollusks, indicating a shallow coastal marine paleo-environment. Samples 10PA48 and
10PA58 (Table 2) in the Chucunaque-Tuira Basin could represent the Tapaliza Fm. This formation
then outcrops in the northern Chucunaque-Tuira Basin, as well as in the Sambu Basin (sample
11PA80, Table 2), where it is characterized by white and black marls. The nannofossil assemblages
contained in this formation characterize the NN6-NN7 zone interval, corresponding to an age of
Serravalian (Middle Miocene). The Tuira Fm overlays the Tapaliza Fm and is composed of gray-
brown siltstones located in the Chucunaque-Tuira Basin. The Tuira Fm also overlays the Tapaliza
Fm and is made of grey marls, located in the Sambu Basin (Fig.5.D). Nannofossil assemblages in
these formations indicate the NN9-NN10 zone interval (samples 11PA30-34, 11PA39-40, 11PA50,
11PA51 and sample 11PA94, Table 2), corresponding to an age of Tortonian (Late Miocene).
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Figure 5 – Illustration of the Neogene sedimentary cover. A : Outcrops of breccias to conglomerates
(Clarita Fm) from the Maje´ Massif. B : Calcarenites of Burdigalian from the Maje´ Massif (Clarita
Fm). C : Calcareous shales of Early-Middle Miocene, 11PA16, from the Sanson Hills (Top of Clarita
Fm). D : Grey marls of Tortonian from the Sambu Basin, 11PA94 (Tuira Fm).
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Figure 6 – Synthetic chronostratigraphic chart of the different areas of study. The Canal Zone area shows a comparison is compared
with the eastern Panama data. Colors are identical to the associated cross sections (in the Figure 7).1 : San Blas Cpx., 2 : Darien
Fm., 3 : Porcona Fm., 4 :Bas Obispo Fm., 5 : Gatuncillo Fm., 6 : las Cascadas Fm., la Culebra Fm., and Cucaracha Fm., 7 :
Clarita Fm., 8 : Pedro Miguel Fm., 9 : late basalts Fm., 10 : Tapaliza Fm., 11 : Gatun Fm., 12 : Tuira Fm., 13 : Chagres Fm., 14 :
Chucunaque Fm.
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Results : Structures and Deformations
Figure 7 – Interpretative cross sections of the eastern Panama region. AA’A” : the San Blas-
Darien and Maje´ Massifs. B’ : the Maje´ Massif. CC’ : the Las Perlas Islands with data from Mann
et Kolarsky (1995). DD’ : the Chucunaque-Tuira Basin, Sanson Hills Fault Zone, and San Miguel
Gulf. EE’ : the Sambu Basin and Sapo Massif.
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The Transpressional Tectonic Regime (Recent)
Evidence of a transpressional regime is revealed by spatial imagery (Fig. 8), for instance in the
Sanson Hills Massif, where Mann et Kolarsky (1995) showed a left-lateral strike-slip motion and
en echelon folds occurring along the Sanson Hills Fault Zone (cross section DD’ of Fig. 7). In the
Sapo and Sambu Basins, the analysis of the ERS2-SAR scenes (Fig. 8) allowed us to distinguish
three major fault zones : the Rio Jaque, Rio Sambu and Rio Balsas Fault Zones, all characterized
by compressive left-lateral strike-slip motions. Northwest-verging folds and faults in the Sambu
Basin can be noticed along cross-section EE’ (Fig. 7). Further south, these faults merge with an
approximate N-S trend.
Figure 8 – An extract of the SAR ERS-2 images and of SRTM from the southeastern Panama-
Colombia frontier, with a tectonic interpretation of the transpressional zone. The orbit 57265, track
297, was acquired on the April 03rd 2006, in descending mode. Black bedding : our results, Red
bedding : results from Coates et al. (2004).
The Compressional Tectonic Regime (Early-Middle Miocene to Late Miocene)
In the northern foothills of the Maje´ Massif, a Middle Miocene compressive regime appears
to have reactivated normal faults into folds and reverse faults (Fig. 9). Folds, N170˚ E-trending
with a southwest-vergence, affect the Clarita Fm., found along these foothills (cross section BB’
of Fig. 7). In the San Miguel Gulf (cross section DD’ in Fig. 7), the Clarita Fm. appears folded as
a piggy-back basin during this compressive period, and it unconformably overlies the previously
250
deformed San Blas Complex. In the area of the Las Perlas Islands, in the Panama Gulf, Mann et
Kolarsky (1995) noted the same type of structures as in the Clarita Fm., evidenced from seismic
lines. We obtain similar results from our onshore interpretative geological cross-section in the Las
Perlas area (cross section CC’ in Fig. 7). .
Figure 9 – Extract of an SAR ERS-2 image of the Maje´ Massif and its geologic interpretation.
Orbit 73340, track 340, was acquired on the April 30th 2009, in descending mode.
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The Transcurrent Tectonic Regime : Central NPDB (Late-Middle Eocene to Recent ?)
The analysis of our seismic lines, in the Canal Basin, show two successive transcurrent deforma-
tional regimes : (i) an older episode starting in the Late Eocene : and extensive strike-slip negative
flower structures responsible for graben formation bounded by normal NE-dipping faults (Fig. 10,
Pan 7) ; and (ii) a younger episode : responsible for deformations in positive flower structures (Fig.
10, Pan 6) and possibly for left-lateral strike-slip motions, as observed in the even more recent
Panama Canal Fault Zone (PCFZ).
The Extensive Tectonic Regime (Middle Eocene to Early Miocene)
Several observations compete to evidence this difficultly detectable tectonic regime. The first
observations concern the area of the Maje´ Massif, where normal faults appear to cross-cut the
Clarita Fm, with syn-deformational sedimentary deposits. An ancient and major extentional fault
zone along the southwestern border of the Chucunaque-Tuira Basin can be noticed when subtrac-
ting the younger compressional to transpressional tectonic regime (FIG). In the Chucunaque-Tuira
Basin, the Clarita Fm becomes thicker on its western side rather than in its eastern side, consistent
with its asymmetric structure. Quiet deposition during the Late Middle Eocene (Porcona Fm) in-
dicates the beginning of the Chucunaque-Tuira basin formation. Hence, the Maje´ Massif and the
Chucunaque-Tuira Basin formed during the same extensional episode and represent a footwall and
an asymmetric hemi-graben, respectively (cross section DD’ of Fig. 7 and Fig. 9).
The Compressional Tectonic Regime (Late Cretaceous to Middle Eocene)
Several indications regarding this compressional tectonic regime can be spotted, such as in the
southern foothills of the San Blas-Darien Massif, where an anticline appears oriented parallel to
the Massif’s main axis, and unconformably covered by Late-Middle Eocene sediments (Porcona
Fm) from the Chucunaque-Tuira Basin (cross section AA’A” of Fig. 7). Therefore, we suggest that
this deformation precedes the formation of the Chucunaque-Tuira Basin. Also, in the San Miguel
Gulf, the Late Campanian sediments are folded and faulted without any consistency with the
younger deformational structures, suggesting that it resulted from an older compressional regime,
i.e. during the Late Cretaceous and lasting until the Middle Eocene.
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Figure 10 – Top : Seismic line PAN6, showing a strike-slip fault with positive flower structure
in the Gatun Basin ; Bottom : Seismic line PAN7, showing transtensive graben structures in the
Gatun Basin. It appears that this transtensive deformation is older than the positive flower of
strike-slip fault.
Discussion
By associating our results obtained from the eastern Panama Isthmus with those collectedof
previous studies, we were able to construct a new godynamical model that traces back of the
253
ANNEXE A : ARTICLE DE SYNTHE`SE
accretion history of Central America against South America, based on the geological and tectonic
records of the Chorotega and Choco´ Blocks of eastern Panama (Fig. 11).
The Subduction of the Farallon Plate beneath the Caribbean Plate : Construc-
tion of Central America volcanic arc (Late Campanian –Middle Eocene)
The Late Campanian period marks the initiation of an island volcanic arc in western and
eastern Panama (Buchs et al., 2011b; Montes et al., 2012a), due to the subduction of the Farallon
Plate beneath the Caribbean Plate. This island arc represents the proto-Central America. The
volcanic arc basement is therefore represented by oceanic rocks (basalts, pillow basalts, cherts
and red radiolarites), probably associated to the Caribbean Plate’s LIP (Bandy et Casey, 1973;
Case, 1974; Hauff et al., 2000; Hoernle et Hauff, 2007; Hoernle et al., 2004; Sinton et al., 1997,
1998; Lissinna, 2005; Buchs et al., 2011b). We interpret the volcaniclastic deposition of the Ocu
Fm., in the Portobelo Peninsula and San Miguel Gulf, as a synchronous formation of the volcanic
arc emplacement, in agreement with our stratigraphic observations which show the presence of
andesitic breccias at the base of the Ocu Fm (Portobelo Peninsula). Similar stratigraphic and
geochemical evidences have been obtained by Buchs et al. (2011b) and Corral et al. (2011, 2013)
in western Panama.
Between the Late Cretaceous and Middle Eocene, the geographical extent of the volcanic arc
(representing Central America) was then continuous from the Colombian Choco´ Block to the
northern Chorotega Block Montes et al. (2012a). The orientation of the subduction front at this
time is difficult to estimate, however, we expect its orientation to have been NW/SE (Fig. 11), based
on the position of the volcanic arc paleo-position and on the assumption that no significant block
rotation (in the Changuinola area) relative to South America occurred since the Late Cretaceous,
as postulated by Di Marco et al. (1995).
During the Late Cretaceous-Middle Eocene, a compressional tectonic regime affected the overri-
ding Caribbean Plate, and between 47 and 42 Ma (Middle Eocene), Apatite Fission Tracks analyses
of plutonic arc rocks in the San Blas-Darien Massif record a significant uplift of the volcanic arc
(Montes et al., 2012b). We link this rapid uplift and compressional tectonic regime to the subduc-
tion of oceanic topography, such as seamounts and/or ridges that have resulted in their accretion
along the subduction margin, as observed in the Azuero Peninsula (Buchs et al., 2011a,b).
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Figure 11 – Tectonic reconstruction since the Paleocene with fixed South America showing the
progressive accretion of Central America volcanic arc and formation of Chorotega and Choco´
blocks. Motion of Farallon plate is from Pardo-Casas et Molnar (1987) and Cocos and Nazca
plates from Meschede et Barckhausen (2000).
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The first contact of Central America against South America : Perspectives from
the Panama Region (Late Middle Eocene)
Our results contain many evidences that indicate that a change in the regional tectonic regime
occurred during the Middle Eocene along the boundary of the Caribbean Plate (eastern Panama),
going from compressive to extensive. Normal faults were then created, forming the hemi-graben of
the Chucunaque-Tuira Basin and possibly also the Sambu Basin slightly later, in association with
the sedimentary deposition of Clarita and Porcona Fms. And reactivation of pre-existing thrust
faults into normal faults can also be supposed. This time also coincides with the cessation of arc
volcanism in the San Blas-Darien Massif of eastern Panama (the Choco´ Block) ; whereas it remained
active in western Panama (the Chorotega Block) however migrated northward, particularly obvious
in the Azuero Peninsula rocks (Lissinna, 2005; Wegner et al., 2011).
In order to understand the reason for this change in tectonic regime and its link with the end
of arc volcanism, we focused our attention on the deformations produced in this zone.
The Panama Canal Fault Zone forms the limit between the Chorotega and the Choco´ Blocks
(Case, 1974) and motion along it is responsible for the separation of the Paleogene volcanic arc
in the Azuero Peninsula and the San Blas-Darien Massif from each other. This zone contains a
large record of extensive deformations. The presence of negative flower structures in the tertiary
sediments of the Canal Basin, offshore, is in agreement with a transtensive regime (Fig. 10).
Onshore, outcrops show the presence of Late-Middle Eocene marine sediments in the Gatun Basin,
corresponding to the Gatuncillo Fm (Woodring, 1957; Stewart et al., 1980). Moreover, onshore
scarps of normal faults in this area have been detected using gravimetric data (Farris, 2011).
In addition, in the offshore Gulf of Panama further south, Mann et Kolarsky (1995) also noticed
normal faults on seismic lines, another evidence for basin formation at this time. In central Panama,
we propose that this regime can be associated with the activation of the left-lateral Panama Canal
Fault Zone, with an accumulated 150 km of transtensive displacement since then. Two hypotheses
can explain this Middle Eocene break-up phenomenon :
(1) The occurrence of slab rollback, due to a change in the Farallon Plate’s subduction orien-
tation, from NNE to a more eastward direction (Pardo-Casas et Molnar, 1987), causing tensio-
nal stresses in the overriding Caribbean Plate (Central America) and in the formation of the
Chucunaque-Tuira backarc Basin. These tensional stresses were probably also accommodated by
the formation of the Panama Canal strike-slip Fault, which progressively detached the Chorotega
Block from the Choco´ Block. Nevertheless, slab rollback alone cannot explain the shutoff of the
volcanic arc’s activity in the Choco´ Block.
(2) The first contact between Central America and South America too place at that time. We
prefer this hypothesis since Barat et al. (2012) showed evidence that the collision took place during
that time in the southern Colombian Choco´ Block (in the Istmina Region).In this perspective,
the end of Middle Eocene was when the proto-Caribbean Plate completely disappeared beneath
South America and when Central America consequently entered in contact with South America.
Although in certain circumstances, oceanic volcanic arcs can become subducted along with the
slab beneath the overriding plate (Cloos, 1993), we explain its accretion by a higher buoyancy
effect attributed the fact that the volcanic arc is mounted on overthickened crustal material from
the CLIP (though its thickness at this time is uncertain). Oceanic basaltic/gabbroic crust is lighter
than the underlying mantle ( around 300 g/cm3, Hacker et al. (2003)), and therefore will tend to
remain near the surface rather than subduct, particularly when overthickened.
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The break-up of Central America resulted in rock deformations and important block rotations.
Our results show that the extensional tectonic regime located in the eastern Panama is continuous
until the end of Early Miocene. Moreover, Montes et al. (2012a) and Silva et al. (2012) documented
the following block rotations : (1) between 38 and 28 Ma : the Azuero Peninsula (Chorotega
Block) rotated counterclockwise by 20˚ , while the San Blas-Darien Massif remained stationary or
experienced only a small clockwise rotation of maximum 5˚ ; (2) between 28 and 25 Ma : the western
part of the San Blas-Darien Massif suddenly rotated faster, up to 25˚ . How can we explain the
coexistence of the Central America break-up, the extensional regime and its collision ? To answer
this, we propose a new model, adapted from the model from Gutierrez-Alonso et al. (2008), that
accounts for an oblique collision (Fig. 12).
Figure 12 – Our proposed model of the arc-continent collision explaining the link between the
collision, the clockwise rotations and basin formations, adapted from Gutierrez-Alonso et al.(2008).
In our point of view, , the volcanic arc could not be subducted beneath South America, and
instead became locked against South America, first in the Istmina region. The continuing eastward
subduction of the Caribbean Plate beneath South America induced the beginning of the break-
up of Central America and the clockwise rotation of the eastern Panama. These phenomena were
particularly intense in the southern part of Central America, at this period, due to a strong slab pull.
The consequences of this clockwise rotation are the initiation of left-transtensive deformation and
the formation of the asymmetric Chucunaque-Tuira Basin. We propose that the clockwise rotation
and the basin opening were active until Early Miocene, in agreement with Montes et al. (2012a)’s
paleomagnetic results . The regional consequences of clockwise rotation are the progressive collision
against South America in a ”zipper” fashion due to the obliquity of convergence. The occurrences
of rare adakitic magmatism dating after the cessation of the arc volcanism reflect unusual plate
tectonic conditions at that time. These rocks first appeared at 29-26 Ma near the Panama Canal
(the Petaquilla batholiths), then at 25 Ma (the Cerro Patacon), and finally at 20 Ma (intruding
the Maje´ Massif) (Fig.11) (Whattam et al., 2012). Farris et al. (2011) suggested the initiation of
collision between South America and Central America occurred around 25-23 Ma. This time period
coincides with that of the break-up of the Farallon Plate into the smaller Nazca and Cocos Plate
Meschede et Barckhausen (2000); Lonsdale (2005). However, the first occurrence of these adakitic
rocks (29-26 Ma) predates the time at which the Farallon Plate is expected to have broken-up (25-23
Ma). Alternatively, these adakites have been interpreted by Whattam et al. (2012) as the result of
horizontal tearing of the Farallon slab beneath the Caribbean Plate (Central America), generating
a slab window and hot upwelling mantle. Therefore, it is not obvious whether a link exists between
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these two events. Nonetheless, we propose a link between slab tearing and the Farallon Plate break-
up : a vertical slab tear may occur if two divergent slabs pull sideways beneath the overriding plate,
as proposed by Obayashi et al. (2009) and Nolet (2009). This kind of slab tear could then explain
adakitic-like volcanism in central Panama at 29 Ma before the apparent break-up of the Farallon
Plate at the surface.
In southernmost Central America, around Early Miocene (today the Choco´ Block in Colombia),
when the oblique collision event was complete, compressive deformations spread throughout eastern
Panama (Barat et al., 2012). The formation of pop-up basins in the San Miguel Gulf is a rare
evidence of these compressive deformations during the Early Miocene. More globally, compressional
deformations, such as the Panama Gulf anticline (Mann et Kolarsky, 1995) and the anticlines in
Maje´ Massif, the uplifts of the Chucunaque-Tuira and Sambu Basins, identified by unconformities,
in agreement with Coates et al. (2004)’s results, indicate that the collision of Central America
against South America in the Darien Province occurred during the Middle Miocene. Moreover,
spatial imagery analyses of eastern Panama attest an active transpressional regime (not full-frontal
collision) accommodated by compressive strike-slip motions along the Rio Jaque, Rio Sambu,
Sanson Hills and Rio Balsas Fault Zones. The occurrence of modern seismicity along these faults
indicates that the tectonic regime is still ongoing and that the collision of Central America against
northern South America is today not fully complete. Therefore, the total Central American uplift
during the Pliocene (starting at 7 Ma), of is then the result of the long-term collision episode.
Conclusions
This paper provides the first complete model for the accretion of Central America against
northern South America since the Miocene, based on geological and seismic data. We focused
our attention on the country of Panama, which forms southern Central America and were the
first records of its accretion is documented. Since very little is known about the geology of the
area and consequently of the accretion event itself, our research results now provide new rock
and deformation ages, geological structure analyses, and offshore seismic line and satellite image
interpretations. This work enabled us to better qualify the different tectonic regimes that have
impacted this region since the Miocene (before, during and after accretion) and to better constrain
the tectonic evolution of the accretionary process. Our results show that a major tectonic event
occurred end of Middle Eocene, shown by the sudden appearance of transtensive and rotational
deformations in the Panama Canal area and its surroundings. These extensional deformations
have produced important sedimentary basins and grabens, such as the Chucunaque-Tuira Basin.
This period is also synchronous to the complete shutoff of the main volcanic arc which forms
Central America. We associate these major deformations with the onset of the accretion of Central
America at that time, i.e. 40-38 Ma. We also propose that accretion was progressive from south
towards north, in a ”zipper” style, i.e. the first contact between the landmasses took place in the
Istmina region of Colombia and continued northward. As collision happened, Central America
buckled, faulted, folded and fractured into two smaller blocks (Chorotega and Choco´), which
rotated in different orientations and resulted in the displacement and shut-off of the volcanic
arc. Also, a change in subduction dynamics was induced by this accretion, whereby the Caribbean
Plate subduction beneath South America became inhibited, as well as the arc volcanism on the
continent.
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Figure 13 – (Figure A.1) Plate of Planktonic foraminifera in sample 11PA06 from Portobelo,
Ocu` Formation. a-d. Radotruncana calcarata (Cushman), b. Radotruncana subspinosa (Pessagno),
c–i. Globotruncanita elevata (Brotzen), e. Globotruncanita cf. stuartiformis(Dalbiez) ,f. Globotrun-
cana cf. stuarti(de Lapparent), g. Globotruncana ventricosa White, h. Rugoglobigerina sp., j. Ar-
cheoglobigerina cretacea (d’Orbigny), k. Pseudoguembelina costulata (Cushman), l. Globotruncana
falsostuarti Sigal.
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Figure 14 – (Figure A.2) Transmitted light images of Upper Oligocene Larger Foraminifera from
El Llano (11PA26) and La Mesa (10PA01) in the Chucunaque basin, Porcona Formation. Sample
11PA26 (a.–c.) : a. Vertical section of Lepidocyclina favosa, b. Vertical oblique section of Operculina
dia, c. Vertical oblique section of Lepidocyclina canellei (left) and Lepidocyclina favosa (right).
Sample 10PA01 (d.-g.) : d., f., g. Vertical sections of Lepidocyclina miraflorensis, showing the
alignement and imbrication of specimens embedded in a sparry cement, indicative of deposition
under strong currents, e. Oblique-equatorial section of Lepidocyclina miraforensis showing rhombic
equatorial chambers.
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Figure 15 – (Figure A.3) Transmitted light images of Upper Oligocene–Lower Miocene Larger
Foraminifera from Maje´ massif (10PA52) and Sanson Hills (11PA21), Clarita Formation. Scale
bar equals 0.5 mm for a., c., f., g., h. and 1 mm for b., d., e. (Sample 10PA52 : d.–h. and
Sample 11PA21 :a.,b.,c.,g.). a.,b.,c. and g. Miogypsina panamensis, a. and b. showing the em-
bryonic chambers in oblique section, c. Miogypsina cf. panamensis with microspheric embryon. d.
and e. Heterostegina antillea in oblique sections, f. and h. Miogypsina antillea showing the uniserial
embryonic-nepionic apparatus.264
Figure 16 – (Figure A.4) MEB micrographs of a poorly preserved radiolarian assemblage extracted
from sample 11PA105, San Miguel Gulf. According to Jackett et al. (2008), the range of the sample
is UA 21-22, UAZones JE3 – JE4, late Ypresian to early Lutetian. Scale bar equals 100 µm for
numbers 1.-3., 9.-12., and 50 µm for numbers 4.-8. 1.-3., Thyrsocyrtis rhizodon (Thyrsocyrtis)
Ehrenberg. 4., Buryella sp., (UA 21-22). 5.-6., Dorcadospyris platyacantha (Ehrenberg) group.
(UA 1-22), 7. Theocorys sp. ?, 8. Calocyclas sp. Clark and Campbell group, 9.-10. Spongatractus
pachystylus (Ehrenberg) (UA 19-22), 11. Amphisphaera sp., 12. Circodiscus circularis (Clark and
Campbell) (UA 5-22).
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